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Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wird ein vereinfachtes Ozeanmodell verwendet,
um die Variabilitdt der windgetriebenen nordatlantischen und nordpazifischen
Zirkulation zu untersuchen. Im Vordergrund steht dabei der interdekadische Peri-
odenbereich. Der Ozean wird durch ein windgetriebenes Reduced-Gravity-Modell
approximiert. Der atmosphérische Antrieb ist so gewéhlt, dal zum einen der mitt-
lere Windschub modelliert wird. Dieser treibt die grofiskaligen ozeanischen Wirbel
an. Um der atmosphérischen Variabilitdt Rechnung zu tragen, findet zum ande-
ren auch ein stochastischer Anteil am Windfeld Verwendung. Der stochastische
Anteil des Windschubes ist dabei so gewéhlt, dafl die rdumliche Struktur der
atmosphérischen Variabilitdt parametrisiert wird.

Es werden verschiedenen Experimente durchgefiihrt, mit denen der Einfluf3
des mittleren und des stochastischen Windschubes untersucht wird. Es zeigt sich
einerseits, dafl die Inhomogenitét des stochastischen Windschubes im Nordatlan-
tik eine signifikante Anhebung der Varianz der Energieinhalte im Periodenbereich
von etwa 14 Jahren bewirkt. Andererseits zeigt sich, daf§ der mittlere Windschub
in der Lage ist, diesen Effekt im Nordatlantik deutlich zu verstarken. Im Nord-
pazifik sind derartige Phéanomene nicht zu beobachten.

Um dieses Verhalten zu erkldren, wird ein Mechanismus vorgestellt, welcher
die in dem Modell beobachtete nordatlantische Variabilitit erzeugen kann. Der
Mechanismus geht davon aus, dal Rossby-Wellen mit Beckenskala in eine rdumli-
che Resonanz mit dem Reynolds-Impulsflufl treten. Dieser Impulsflufl wird dabei
zum einen durch die rdumliche Struktur des stochastischen Windschubes, zum an-
deren durch den mittleren Windschub beeinflufit. Die beobachtete Periode wird
durch die doppelte Durchquerungszeit einer Rossby-Welle im Nordatlantik be-
stimmt.
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Kapitel 1

Einleitung

Ein fundamentales ozeanographisches Problem der Gegenwart ist das Verstédndnis
der zeitlichen Variabilitét der allgemeinen Zirkulation des Ozeans. Der grofiskalige
Zustand des Ozeans ist es, der das Klima unserer Erde mitbestimmt und damit die
Lebensbedingungen aller Lebewesen beeinflufit. Der Nordatlantikstrom, also die
nordostliche Verlangerung des Golfstroms, transportiert z.B. grofle Warmemen-
gen in den Nordatlantik und verursacht damit das milde Klima Nord- und Mittel-
europas. Schon kleine Anderungen des Wirmetransportes haben einen spiirbaren
Einflu} auf das dortige Klima. Ein anderes Beispiel ist das El-Nino-Phénomen.
Kaltes nahrstoffreiches Oberflachenwasser, welches aus tieferen Schichten an die
Meeresoberflache stromt, ist fiir den Fischreichtum an der Westkiiste Siidame-
rikas verantwortlich. Erwérmt sich dieses Wasser durch ein El-Nino-Ereignis, so
bleiben die Fischschwidrme an der Kiiste aus. Dieses hat dramatische Auswir-
kungen fiir die von der Fischwirtschaft abhédngigen Kiistenregionen. Als weiteren
Effekt 16st eine erhchte Verdunstung des wirmeren Wassers starke Regenfélle an
der Kiiste aus.

Diese beiden Beispiele zeigen exemplarisch, wie der Zustand des Ozeans einen
direkten Effekt auf die groffraumigen Lebensbedingungen der Erde hat. Desweite-
ren 148t sich an ihnen ein wichtiger Mechanismus unseres Klimasystems erldutern,
néamlich die Kopplung der beiden Systeme Ozean und Atmosphére. Die geschilder-
ten Phénomene des Nordatlantiks und des dquatorialen Pazifiks werden durch das
atmosphérische Windfeld geprigt. In den Beispielen bewirkt jeweils eine Verédnde-
rung des atmosphérischen Windfeldes eine Anderung der ozeanischen Zirkulation.
Im ersten Fall verursacht eine Anomalie des meridionalen Druckgradienten iiber
dem Nordatlantik eine Verdnderung im Transport des westlichen Randstroms.
Im zweiten Fall bewirkt eine Anomalie des meridionalen Druckgradienten iiber
dem &quatorialen Pazifik eine Verdnderung des dquatorialen Stromsystems. Die
dadurch verdnderte Zirkulation des Ozeans tritt in beiden Beispielen iiber A-
nomalien der Meeresoberflaichentemperatur (SST) wieder in Wechselwirkung mit
der Atmosphére. Der Riickkopplungskreislauf ist damit geschlossen. Néheres tiber
die Ozean-Atmosphére-Wechselwirkung im Bereich des Nordatlantiks findet man



bei Bjerknes (1964). Fiir das El-Nifio-Phdnomen sei auf Philander (1990) hinge-
wiesen. In diesem Zusammenhang sei noch erwiahnt, daf§ EI-Nino zu einem nicht
unerheblichen Teil als verstanden bezeichnet werden kann. Im Gegensatz dazu
steht die Erforschung der Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphére im
Nordatlantik erst am Anfang ihrer Entwicklung.

In Hinblick auf die Lebensbedingungen auf der Erde ist es von grofier Bedeu-
tung, die zeitliche Variabilitdt der ozeanischen Zirkulation, die der atmosphéri-
schen Zirkulation und deren Wechselwirkungen zu verstehen. Diese grofiskali-
gen Prozesse haben dabei Zeitskalen von Tagen iiber Jahre bis zu einigen Jahr-
tausenden. Vermutlich ist der Ozean mit einer gegeniiber der Atmosphére sehr
groflen Dichte und einer grolen Wirmekapazitiat zu einem grofien Teil fiir die nie-
derfrequente Variabilitdt verantwortlich. Der hochfrequente Anteil wird dagegen
hauptséichlich von der Atmosphére beherrscht.

Um die Variabilitdt der Ozeanzirkulation zu studieren, ist es zweckméBig, zwi-
schen zwei verschiedenen Regimen zu unterscheiden: der windgetriebenen und der
thermohalin getriebenen Zirkulation. Bei der Betrachtung hydrographischer Da-
ten 148t sich folgendes {iber die ozeanischen Strémungen feststellen. Es gibt einen
hauptséchlich windgetriebenen Anteil, welcher auf die warme Schicht mit typi-
scherweise 10-20 °C' Oberflaichentemperatur oberhalb der permanenten Thermo-
kline beschrankt ist. Die horizontalen Geschwindigkeiten sind in der Groéflenord-
nung von 10 ¢m/s. Die Méchtigkeit dieser Schicht kann grob mit einigen hundert
Metern abgeschitzt werden. Unterhalb der Thermokline liegt die primér durch
Konvektion angetriebene Tiefsee. Da die fiir die Konvektion notwendigen verti-
kalen Dichtegradienten durch Temperatur- und Salzgehaltsunterschiede erzeugt
werden, wird die daraus resultierende Stromung in der Tiefsee als thermohaline
Zirkulation bezeichnet. Dieses Regime hat eine mittlere Temperatur von ungefahr
2 °C' und die horizontalen Geschwindigkeiten sind in der Groflenordnung von
0.1 em/s. Neben den unterschiedlichen Geschwindigkeitsskalen besitzen die bei-
den Zirkulationsregime auch unterschiedliche Zeitskalen in ihrer Dynamik. Das
windgetriebene Regime hat eine Zeitskala von einigen Tagen bis zu mehreren
Jahren, das thermohaline Regime dagegen hat eine Zeitskala von einigen Jahren
bis zu mehreren Jahrhunderten. Aufgrund dieser unterschiedlichen Skalen scheint
es gerechtfertigt, die windgetriebene und die thermohaline Zirkulation in erster
Néhrung unabhéngig voneinander zu betrachten. Dafl diese Annahme nur in er-
ster Nahrung gilt, gerade im Bereich der westlichen Randstrome, zeigt z.B. die
Arbeit von Spall (1996). Es kommt dort durch eine Wechselwirkung zwischen den
Regimen zu einem periodischen Verhalten der Stréomungen.

Bis in die fiinfziger Jahre wurde die grofiskalige Dynamik des Ozeans haupt-
séchlich stationédr behandelt. Die Griinde dafiir sind sehr einfach anzugeben: Erst
seit den sechziger Jahren gibt es die technischen Voraussetzungen, um die zeitliche
Variabilitat des Ozeans genauer zu untersuchen. Einerseits haben sich die Mef3-
methoden in den letzten Jahrzehnten wesentlich verbessert, andererseits wurde
mit der Entwicklung des Computers eine numerische Behandlung der zugrun-



de liegenden Dynamik moglich. Dessenungeachtet bilden die stationdren Modelle
das Riickgrat unserer Vorstellung von der allgemeinen Zirkulation des Ozeans.
Fiir die windgetriebene Zirkulation sei hier auf die fundamentalen Arbeiten von
Sverdrup (1947), Stommel (1948), Munk (1950) und weiterhin auf die zusammen-
fassenden Arbeiten von Stommel (1965) und Veronis (1973) hingewiesen. Fiir die
thermohaline Zirkulation wurde die Basis von Stommel und Arons (1960a,b) ge-
legt. Auch hier gibt der Text von Veronis (1973) eine Zusammenfassung.

Beim Studium der ozeanischen Variabilitdt kann zwischen zwei grundlegend
verschiedenen Prinzipien unterschieden werden: der extern und der intern ange-
regten Variabilitdt. Die extern angeregte Variabilitdt hat ihren Ursprung in der
Wechselwirkung mit der Atmosphére, die intern angeregte Variabilitdt dagegen
hat ihren Ursprung in dem nichtlinearen Verhalten des Ozeans. Als prinzipielles
Beispiel zur intern angeregten Variabilitét sei auf die Lorenz-Gleichungen hinge-
wiesen (Lorenz, 1963). Die extern angeregte Variabilitéit kann des weiteren selber
noch genauer aufgeteilt werden. Die Atmosphére kann einerseits als passiver An-
trieb des Ozeans behandelt werden, was keine Riickwirkung des Ozeans auf die
Atmosphére zulafit (im weiteren als passive Kopplung bezeichnet). Andererseits
kann die Atmosphére aktiv an den Ozean gekoppelt werden, was eine Riickwir-
kung des Ozeans auf die Atmosphére erlaubt (im weiteren als aktive Kopplung
bezeichnet).

Von besonderem Interesse sind in dieser Arbeit Variabilitdten mit Perioden im
Bereich von ungeféhr 10-50 Jahren (interdekadische Variabilitét). Ein ozeanisches
Beispiel ist in Abbildung 1.1 dargestellt (Levitus et al., 1995).

Zu sehen sind die Zeitreihen der Temperaturen an der Meeresoberfliche und
in 100 m Tiefe an der Position des Wetterschiffes C (52.75°N, 35.5°W). Die-
se Station liegt im Bereich des subpolaren Wirbels. In 100 m Tiefe ist eine
dekadische Schwingung mit einer Amplitude von ungefihr 2 °C' zu erkennen.
Die Maxima treten in den Jahren 1956, 1965 und 1979 auf. Ein vergleichbarer
Temperaturverlauf ist an der Oberflache zu erkennen. Die rdumliche Verteilung
der SST und die dazugehorige zeitliche Entwicklung wurde unter anderen von
Deser und Blackmon (1993) und Kushnir (1994) untersucht. Diese Autoren fin-
den einen Mode mit einer Periode von 10-15 Jahren, welcher sich rdumlich als
Dipol darstellt. Ein weiteres, atmosphérisch motiviertes Beispiel ist die Nordat-
lantische Oszillation, kurz NAO (Hurrell, 1995). Der dazugehorige NAO-Index ist
als Luftdruckdifferenz zwischen Island und den Azoren definiert. In dieser Zeitrei-
he kommt es zu ausgeprigten Variabilitdten mit interdekadischen Perioden, wie
der Abbildung 1.2 zu entnehmen ist.

Aus den Beispielen ist zu erkennen, dafl interdekadische Variabilitéat in unse-
rem Klimasystem ein signifikantes Signal darstellt. Ein Verstédndnis dieses Pe-
riodenbereiches ist insbesondere wichtig, da dieser eine anthropogene Klima-
veranderung verdecken, aber auch vortduschen kann. In den vergangenen Jahren
hat es sich gezeigt, daf das interdekadische Frequenzband von einer groflen Anzahl
von Phanomenen beherrscht wird, von denen die meisten schlecht oder gar nicht
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verstanden sind. Ein Forschungsbedarf ist in diesem Gebiet also unmittelbar ge-
geben. Einen umfassenden Uberblick zu diesem Thema gibt ein UNESCO-Report
(UNESCO, I0C, Technical Series, 1992) und eine Arbeit von Latif (1997).
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Abbildung 1.1: Zeitreihen der jahrliche gemittelten Temperaturen, gemessen an
der Station des Wetterschiffes C (52.75°N, 35.5°W). Kreise und Punkte kenn-
zeichnen unterschiedliche Mefiverfahren. Oben: 100 m Tiefe. Unten: Oberfléche.
Aus Levitus et al. (1995).
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Abbildung 1.2: NAO-Index fiir die Wintermonate Dezember—Mérz der Jahre 1864
bis 1994. Dargestellt ist die normierte Luftdruckdifferenz zwischen Lissabon (Por-
tugal) und Stykkishélmur (Island). Aus Hurrell (1995).

Um ein dynamisches Versténdnis der interdekadischen Variabilitit des Ozeans
zu gewinnen, ist es notwendig, die Ursachen des zu untersuchenden Phénomens
moglichst genau zu kennen. Das kann mit einer Hierarchie von Modellen erreicht
werden. Dabei werden unterschiedlich komplexe Modelle des Ozeans und der
Atmosphére verwendet, um einzelne physikalische Prozesse zu separieren. Im fol-
genden werden unterschiedlich komplexe Modelle vorgestellt, welche allerdings
nur eine Auswahl aus einer Vielzahl von Modellen darstellen.

Greatbath und Zhang (1995) und Harlander (1996) betrachten nur die ther-
mohaline Zirkulation des Ozeans, welche durch stationédre Oberflichenfliisse ange-
trieben wird. Es kommt dabei zu intern angeregten Schwingungen der thermohali-
nen Zirkulation mit Perioden von 40-50 Jahren. Diese Schwingungen werden ver-
ursacht durch eine Wechselwirkung zwischen der thermohalinen Zirkulation und
des dadurch bedingten meridionalen Warmetransportes durch die Oberflichen-
stromungen. Spall (1996) benutzt ein Modell, welches das windgetriebene und
das thermohaline Regime simuliert. Durch Wechselwirkungen der beiden Regime
kommt es zu intern angeregten Schwingungen mit Perioden von 10-30 Jahren.
Auf weitere Modelle, welche vollstéindig thermohalin angetrieben sind oder einen
thermohalin angetriebenen Anteil besitzen, wird in dieser Arbeit nicht eingegan-
gen.

McCalpin und Haidvogel (1996) und Jiang et al. (1995) erhalten in einem
einfachen windgetriebenen Modell intern angeregte interdekadische Schwingun-
gen. Diese beiden Modelle werden im Verlauf dieser Arbeit in Hinblick auf das
verwendete Modell und ihre Variabilitdt noch ndher behandelt.

Extern angeregte interdekadische Variabilitdten in einem passiv an die Atmo-



sphéire gekoppelten Ozean konnen als Antwort des Systems auf atmosphérisches
weiles Rauschen interpretiert werden. Diese Idee der stochastischen Klimamodel-
lierung wurde von Hasselmann (1976) eingefiihrt. Dabei wird ausgenutzt, dafl der
Ozean und die Atmosphére verschiedene Zeitskalen besitzen. Der gegeniiber der
Atmosphére sehr viel tragere Ozean summiert die hochfrequenten atmosphéri-
schen Storungen auf und reagiert mit einem roten Spektrum. Das Prinzip ist
dem der Brownschen Bewegung #quivalent. Frankignoul und Miiller (1979) ver-
wenden dieses Konzept, um einen unendlich ausgedehnten quasigeostrophischen
Ozean durch stochastischen Windschub anzutreiben. Dieser reagiert im barokli-
nen Anteil mit einem roten Spektrum. Frankignoul et al. (1997) verwenden spéter
ein Modell, welches meridionale Randbedingungen beriicksichtigt. Im Osten gibt
es einen festen Rand, der als Quelle langer Rossby-Wellen dient. Im Westen wird
eine Ausstrahlungsbedingung erfiillt. Die barokline Antwort auf den stochasti-
schen Windschub ist wieder ein rotes Spektrum, dem aber ein Peak im interdeka-
dischen Bereich iiberlagert ist. Dieser Peak liegt im Periodenbereich, welcher der
Zeit entspricht, die eine lange Rossby-Welle benotigt, um das Becken zu durch-
queren.

Die Untersuchung extern angeregter interdekadischer Variabilitdt in dem ak-
tiv gekoppelten System Ozean-Atmosphére beginnt vornehmlich mit Bjerknes
(1964) fiir den Bereich des Nordatlantiks und mit Namias (1959, 1969) fiir den
Bereich des Nordpazifiks. Es wird dabei folgender Mechanismus fiir das jeweili-
ge Becken vorgeschlagen: Eine positive SST-Anomalie im Nordatlantik (-pazifik)
schwiicht den meridionalen Temperaturgradienten in der Atmosphére und da-
mit den Jet-Stream iiber dem entsprechenden Ozean. Der schwéchere Wind wie-
derum verstiarkt die SST-Anomalie. Das geschieht einerseits durch verminderten
Wiérmeverlust, andererseits durch verminderten Sverdrup-Transport siidwarts.
Die negative Riickkopplung erfolgt {iber den nun abgeschwéchten subtropischen
Wirbel, welcher iiber den westlichen Randstrom weniger Warme nordwérts trans-
portiert. Dadurch kommt es zu einer negativen SST-Anomalie, und der Kreislauf
beginnt mit umgekehrten Vorzeichen. Das System Ozean-Atmosphére kann also
eine Schwingung ausfithren. Vernachlassigt man bei der Abschétzung der zu-
gehorigen Zeitskala den Warmeverlust des Ozeans und die Wéarmeadvektion der
mittleren Strémungen, so wird diese durch die Zeit dominiert werden, welche eine
lange barokline Rossby-Welle bendtigt, um das entsprechende Becken von Osten
nach Westen zu durchqueren. Das entspricht der Reaktion eines windgetriebenen
Ozeans auf eine Anderung des Windschubes (Gill, 1982). Diese Vorstellung wird
durch verschiedene Arbeiten bestétigt. Zum einen fiir ein komplexes gekoppeltes
Modell durch Latif und Barnett (1994, 1996) und Grotzner et al. (1996), zum
anderen durch ein stark vereinfachtes Modell durch Miinnich et al. (1997). Es
ergeben sich in dieser Theorie deshalb Perioden, welche der doppelten Durch-
querungszeit einer langen baroklinen Rossby-Welle in dem betrachteten Becken
entsprechen.

Den vereinfachten Modellen von Miinnich et al. (1997), Frankignoul und
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Miiller (1979) und Frankignoul et al. (1997) ist gemeinsam, daf§ die Dynamik
linearisiert ist und der Grundstrom vernachléssigt wird. Eine nichtlineare Wech-
selwirkung zwischen mittlerer und transienter Stromung ist damit a priori aus-
geschlossen. Diese Wechselwirkung ist aber in der Lage, ein periodisches Verhal-
ten auszulosen. Eine frithe Arbeit von Bryan (1963), welche einen barotropen
Ozean angetrieben durch stationdren Windschub behandelt, zeigt ein periodi-
sches Verhalten der Stromung. Die Amplitude der Schwingung ist dabei von der
Reynolds-Zahl abhéngig. Diesem Verhalten wurde aber keine besondere Aufmerk-
samkeit zuteil, da diese Arbeit vornehmlich auf das stationére nichtlineare Verhal-
ten des westlichen Randstromes ausgerichtet ist. Veronis (1963) findet in einem
einfachen Spektralmodell eines barotropen windgetriebenen Ozeans periodische
Losungen bei stationdrem Windschub. Neuere Arbeiten mit &hnlich einfachen
Modellen deuten darauf hin, dafl Instabilitéiten einen periodischen Charakter auf-
weisen konnen. Jiang et al. (1995) benutzen ein Reduced-Gravity-Modell mit ei-
nem Double-Gyre-Antrieb und erhalten mit diesem, abhingig von der Amplitude
des Windschubes und der Reynolds-Zahl, periodische Losungen mit Perioden von
ungefiahr 3 Jahren. McCalpin und Haidvogel (1996) benutzen ein vergleichbares
Modell, allerdings mit einem asymmetrischen Double-Gyre-Antrieb, und erhalten
niederfrequente Losungen, ohne diesen allerdings eine Periode zuzuordnen.

Interdekadische Variabilitdt kann also in einer Vielzahl von unterschiedlich
komplexen Modellen beobachtet werden. Diese Arbeit versucht, im Rahmen ei-
ner Hierarchie von Modellen, einen weiteren Beitrag zum Versténdnis der Wech-
selwirkung zwischen Ozean und Atmosphére, insbesondere im interdekadischen
Periodenbereich, zu leisten. In der vorliegenden Arbeit wird das Prinzip der
Klimamodellierung durch vereinfachte Modelle verfolgt. Konzeptionell wird der
Schwerpunkt auf die stochastische Modellierung und die nichtlinear angeregte Va-
riabilitdt gelegt. Diese beiden Konzepte werden auf einen windgetriebenen Ozean
angewendet. In Hinblick auf einen moglichst einfachen Ozean und dem Vergleich
mit anderen Arbeiten (Jiang et al., 1995; McCalpin und Haidvogel, 1996) wird
ein Reduced-Gravity-Modell verwendet, das zur Simulation des Nordatlantiks
und des Nordpazifiks benutzt wird. Der Antrieb erfolgt iiber ein realistisches
mittleres Windfeld ohne Jahresgang, welches die subtropischen und subpolaren
Wirbel antreibt. Dem {iberlagert ist ein stochastischer Antrieb, welcher raum-
lich inhomogen ist, um die atmosphéarische Variabilitdt zu modellieren. Um den
Einflufl des Grundstromes zu untersuchen, werden Experimente mit und ohne
Grundstrom durchgefiihrt. Desweiteren werden Simulationen des Atlantiks und
des Pazifiks verglichen, um den Einflufl der unterschiedlichen Windschubfelder
und der Beckengeometrie zu verifizieren.

Der grundsétzliche Unterschied zu den Arbeiten von McCalpin und Haidvogel
(1996) und Jiang et al. (1995), welche ein Rechteckbecken und einen stationéren
Antrieb benutzen, ist die realistischere Behandlung der Berandung und der Atmo-
sphére. Das geschieht in Hinblick auf eine spéter geplante aktive Kopplung mit ei-
nem vereinfachten atmosphérischen Zirkulationsmodell. Ein weiterer Unterschied
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zu den erwahnten Arbeiten ist, dafl in dieser Untersuchung kein hochauflosen-
des Modell verwendet wird. Es kann also analysiert werden, inwieweit auch ein
grob aufgelostes Ozeanmodell interdekadische Variabilitdt darstellen kann. Die-
ser Punkt ist in Hinblick auf die Interpretation der Ergebnisse von komplexen
gekoppelten Ozean-Atmosphére-Modellen wichtig. In solchen Modellen wird fiir
lange Integrationen zur Zeit immer eine sehr grobe Auflésung verwendet. Es ist
demnach von Bedeutung, auch das variable Verhalten eines schwach aufgeltsten
Ozeans zu studieren.

Die Arbeit ist folgendermaflen strukturiert. In Kapitel 2 erfolgt zunéchst ei-
ne Beschreibung des verwendeten Modelles. Diese behandelt einerseits das ver-
einfachte Ozeanmodell einschliefSlich der zur Losung der Differentialgleichungen
gewihlten numerischen Verfahren. Andererseits wird der atmosphérische Antrieb
des Ozeans vorgestellt. In Kapitel 3 wird die Energetik des Modelles behandelt.
Das geschieht relativ umfangreich in einem separaten Kapitel, da verschiedene
Energiegleichungen zur Analyse und Theoriebildung verwendet werden. Kapitel 4
befafit sich mit der Phdnomenologie und der Interpretation der Simulationsergeb-
nisse, was in zwei unterschiedlichen Abschnitten des Kapitels durchgefiihrt wird.
In dem interpretativen Abschnitt wird eine Hypothese zur interdekadischen Va-
riabilitdt des Ozeans aufgestellt. In dem Kapitel 5 werden die Ergebnisse der vor-
angehenden Kapitel zusammengefafit und diskutiert, um abschliefend den Blick
auf zukiinftige Entwicklungen zu lenken.



Kapitel 2
Modell

Wie in Kapitel 1 erldutert, 1a83t sich der Ozean vertikal nédherungsweise in zwei
Schichten unterteilen: eine warme, relativ diinne Schicht oberhalb der Thermo-
kline und eine kalte, méchtige Schicht darunter. Es liegt daher nahe, den Ozean
durch zwei Schichten leicht unterschiedlicher Dichte zu modellieren. Die Ther-
mokline wird dabei durch die Grenzschicht dargestellt. In diesem Kapitel wird
das windgetriebene Zwei-Schichten-Modell vorgestellt und weiter zum Reduced-
Gravity-Modell vereinfacht. Desweiteren wird die Numerik und der atmosphéri-
sche Antrieb des Modelles behandelt.

Im folgenden werden die Flachwassergleichungen als bekannt vorausgesetzt.
Sie werden in jedem géngigen Lehrbuch der dynamischen Ozeanographie und
Meteorologie hergeleitet. Hier sei auf die Biicher von Pedlosky (1987), Gill (1982)
und Krauss (1973) hingewiesen.

2.1 Reduced-Gravity-Modell

Zur Herleitung das Reduced-Gravity-Modelles ist es erforderlich, zuerst das Zwei-
Schichten-Modell einzufithren. Dazu werden zwei Flachwasserschichten gekoppelt,
wie bei Gill (1982) beschrieben. Der Impulseintrag erfolgt dabei nur iiber den
Windschub. Der Index 1 ist der oberen Schicht und der Index 2 der unteren
Schicht zugeordnet. i, s sind die horizontalen Geschwindigkeiten und p;, po
sind die Dichten der beiden Schichten. Es gilt dabei natiirlich py > p;. Hy, Hs sind
die Schichtméchtigkeiten und D ist der Abstand des Meeresbodens von der z-y-
Ebene (Abbildung 2.1). 7y ist der Windschub, 77 ist die Schubspannung zwischen
den Schichten und 7 ist die Bodenreibung. Die Terme .7?1 und .?Eg stellen den
horizontalen Austausch dar, auf welchen im weiteren noch besonders eingegangen
wird. f ist der Coriolis-Parameter und k der Einheitsvektor in Richtung der z-
Achse.

Das Zwei-Schichten-Modell lautet in kartesischen Koordinaten (z-Achse po-
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Zwei-Schichten-Modell

z Atmosphire

\/\/\/

HI(x.y.{
Schicht 1 (xy.0)

Schicht 2 H2(x,y,t)

/N

Abbildung 2.1: Geometrie des Zwei-Schichten-Modells

sitiv nach Osten, y-Achse positiv nach Norden und z-Achse positiv nach oben):

di; Tw—TI | oz

E+fl§xﬁ1:—gV(Hl+H2+D)+ o + Fi (2.1)

dd_? + fk x i@y = —gV(Hy, + Hy + D) + ¢'VH; + F;;H:B + 7 (2:2)
% = —H\V - (2.3)

% = —H,V - i, (2.4)

Dabei wird die géngige Schreibweise fiir die substantielle Ableitung und die re-
duzierte Schwere verwendet:

d 0 0 0
d = o T T, (25)
P2

Das Zwei-Schichten-Modell ist das einfachste vertikal auflosende Ozeanmodell.
Es simuliert den barotropen und den ersten baroklinen Mode. Allgemein 1&3t sich
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feststellen, dafl ein N-Schichten-Modell immer N verschiedene Moden simulieren
kann (Pedlosky, 1987).

Um das Reduced-Gravity-Modell zu erhalten, wird ausgenutzt, dafl die untere
Schicht sehr viel méchtiger angenommen wird, als die dariiber liegende (Kowalik
und Murty, 1993). Der Impuls- und Drehimpulseintrag in die untere Schicht ge-
schieht zum einen durch Reibungseffekte an der Grenzfliche, zum anderen iiber
die Auslenkung der Grenzfliche durch Wirbelrohrenstreckung und -stauchung.
Der Eintrag von Impuls und Drehimpuls in die Tiefsee bewirkt aber aufgrund ih-
rer Michtigkeit nur eine vernachlissigbar kleine Anderung der Geschwindigkeit.
Es ist daher gerechtfertig, die untere Schicht als unbewegt anzunehmen.

Setzt man also Hy > Hy, 1 = 0 und nutzt weiterhin aus, dafl p; & ps, so
folgt das Reduced-Gravity-Modell:

dii; - W —Tr =
— kxi,=—-¢gVH 2.
dt +f X Uy gV 1+ lel +f1 ( 7)
dH o
—dtl = —Hlv *Up (28)

Durch diese Gleichungen wird nur der erste barokline Mode des Ozeans simuliert,
welcher als der dominierende angenommen wird. Der barotrope Mode wird durch
die Bedingung einer ruhenden unteren Schicht eliminiert.

Das Reduced-Gravity-Modell wird in der Ozeanographie sehr oft angewendet,
da es analytisch und numerisch relativ einfach zu behandeln ist, aber dennoch
die Dynamik der windgetriebenen Zirkulation recht gut beschreibt. Es muf} aller-
dings noch einmal betont werden, daf§ das Modell nur in der Lage ist, den ersten
baroklinen Mode zu simulieren. Es ist demnach z.B. nicht fiir eine realitdtsnahe
Modellierung in hohen Breiten einsetzbar, da dort die Dynamik durch Barotro-
pie gekennzeichnet ist. Als Beispiele seien hier nur der Zirkumpolarstrom und die
Gronlandsee genannt.

2.2 Grenzschichtreibung und horizontaler Aus-
tausch

Die Grenzschichtreibung wird &dquivalent der Bodenreibung mit dem iiblichen
quadratischen Ansatz in der Geschwindigkeit parametrisiert (Kowalik und Murty,
1993; Krauss, 1973):

Tr = prridy |t (2.9)
r ist dabei ein dimensionsloser Reibungskoeffizient, welcher als konstant ange-
nommen wird. Es sei erwéihnt, dafl in einigen Arbeiten, z.B. bei Jiang et al.
(1995), eine linearisierte Form der Grenzschichtreibung verwendet wird. Dabei
wird pyr|i;| = R als Konstante behandelt:

T = Ry (2.10)
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Der horizontale Austausch wird in dem Modell durch den biharmonischen
Operator parametrisiert, wobei A eine Konstante ist:

—

Fi=—ANVG (2.11)

In der Herleitung der grofiskaligen Bewegungsgleichungen wird meist ange-
nommen, dafl die turbulenten Impulsfliisse in ihrer Physik vergleichbar mit den
molekularen Impulsfliisssen sind: Die durch Turbulenz verursachten Schubspan-
nungen bestimmen sich linear aus den rdaumlichen Ableitungen der grofiskaligen
Geschwindigkeiten. Es mufl nur ein sehr viel groflerer Austauschkoeffizient ver-
wendet werden. Dieser SchlieBungsansatz erzeugt fiir die groiskaligen Bewegungs-
gleichungen die Laplacesche Reibung (Pedlosky, 1987):

Fi = AgVii (2.12)

Da der Vorgang der Turbulenz noch nicht zufriedenstellend verstanden ist, ist es a
priori nicht erkennbar, warum turbulente und molekulare Impulsfliisse nach dhnli-
chen physikalischen Prinzipien ablaufen sollten. Die Parametrisierung dissipativer
Prozesse in der grofiskaligen ozeanischen und atmosphérischen Zirkulation kann
deshalb zu einem groflen Teil als willkiirlich gewahlt betrachtet werden (Pedlosky,
1996). Diesem Vorgehen liegt die Vermutung zugrunde, dafl die kleinskaligen tur-
bulenten Phénomene keinen entscheidenen Einflul auf die allgemeine Zirkulation
haben.

Die Verwendung biharmonischer Reibung hat hauptséchlich numerische Griin-
de. Der Vorteil gegeniiber der Laplaceschen Reibung ist, dafl kleine Wellenléngen
sehr viel stiarker gedampft werden als grofie (Holland, 1978; Kowalik und Murty,
1993). Der dissipative Effekt auf die grofiskalige Zirkulation kann so gering gehal-
ten werden. Das Déampfen der kiirzesten, gerade noch aufgelosten Wellenldngen
in einem numerischen Modell ist wichtig, da es durch nichtlineare Effekte in die-
sem Bereich zu einer unphysikalischen Akkumulation von Energie kommen kann
(Messinger und Arakawa, 1976; Kowalik und Murty, 1993). Bei der Methode der
finiten Differenzen wird diese Wellenléinge durch den Gitterabstand bestimmt,
in spektralen Modellen durch die Anzahl der verwendeten Spektralkomponenten.
Dieser nur durch die Diskretisierung im Gitterpunkts- oder Spektralraum auf-
tretende Effekt (aliasing) kann durch die biharmonische Reibung gut kontrolliert
werden.

2.3 Modellgebiet und Randbedingungen

Obwohl sich diese Arbeit vornehmlich mit der Dynamik des Nordatlantiks und
des Nordpazifiks beschéftigt, wird ein nahezu globales Modellgebiet verwendet.
Das geschieht in Hinblick auf eine spéter geplante aktive Kopplung mit einem ver-
einfachten atmosphérischen Zirkulationsmodell. Da das Reduced-Gravity-Modell
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nicht in der Lage ist, barotrope Gebiete sinnvoll zu modellieren, werden die
durch Barotropie beherrschten polaren Regionen weitestgehend ausgeschlossen.
Das Modell umfafit alle Langengrade, schliet aber hohe Breiten aus. Auf der
Nordhalbkugel wird bis ungefahr 70°N, auf der Siidhalbkugel bis ungefahr 40°S
gerechnet. Diese Breitengrade approximieren sehr grob die Polarfronten in den
entsprechenden Hemisphédren. Da im Bereich dieser Fronten auch die Rotation
des Windschubes im Jahresmittel ihren Nulldurchgang hat, scheint es aufgrund
der Sverdrup-Theorie gerechtfertigt, den meridionalen Transport dort zu ver-
nachléssigen. In dem verwendeten Modell werden deshalb die Polarfronten durch
feste Réander dargestellt. Man hat dadurch ein Modellgebiet mit fester Umran-
dung, umgeht also die Probleme, welche durch offene Rénder entstehen. Insbe-
sondere auf der Siidhalbkugel ist diese Wahl der Rénder eine mit Sicherheit zur
Disposition stehende Entscheidung. Da in der vorliegenden Arbeit zum einen nur
ein konzeptionelles Modell entwickelt wird, zum anderen nur die Nordhalbkugel
von Interesse ist, wird die Wahl der Berandungen als nicht weiter problematisch
angesehen.

Um das System von Differentialgleichnungen (2.7) und (2.8) zu 16sen, bedarf
es noch der Angabe von Randbedingungen. Auf festen Réndern verschwindet
natiirlich die Geschwindigkeit normal zum Rand (No-Flux-Bedingung):

(i - 7i)|o =0 (2.13)

7 ist dabei der Einheitsvektor senkrecht zum Rand C.

Die Beriicksichtigung horizontaler Reibung erfordert im Falle der Laplace-
schen Reibung eine einzige weitere Randbedingung, welche im folgenden erlautert
wird. Behandelt man den grofiskaligen horizontalen Austausch dquivalent zum
molekularen Austausch, so mufl die Geschwindigkeit tangential zum Rand ver-
schwinden (No-Slip-Bedingung):

(it - B)le = 0 (2.14)

tist dabei der Einheitsvektor tangential zum Rand C. Es ist aber keineswegs klar,
ob (2.14) eine korrekte Randbedingung im Falle der grofiskaligen Zirkulation ist.
Die No-Slip-Bedingung gilt tatséchlich nur auf molekularer Ebene. Es ist deshalb
mehr als fraglich, ob diese Bedingung auch auf einer sehr viel grofleren Skala
gilt. Man kann ebensogut annehmen, dafl die randnahe Turbulenz als ein Puffer
zwischen der Berandung und der grofiskaligen Stromung wirkt, die Zirkulation
den Rand also gar nicht spiirt. Diese Bedingung wird als Free-Slip-Bedingung
bezeichnet:

(7 - V(ui - 1))e =0 (2.15)

Neben den erwidhnten Bedingungen gibt es noch weitere, welche alle verniinftig
begriindet werden kénnen (Pedlosky, 1996). Es ist a priori aber nicht festzustellen,
welche der Randbedingungen angewendet werden soll. Eine mehr oder weniger
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willkiirliche Auswahl geschieht in der schon erwihnten Vermutung, dafl die Wahl
der Randbedingung keinen nennenswerten Einflufl auf die grofiskalige Zirkulati-
on hat. Das diese Annahme im Bereich grofler Reynolds-Zahlen triigerisch sein
kann, zeigen Pedlosky (1996) und Haidvogel et al. (1992): Die Zirkulation kann
stark von den verwendeten Randbedingungen abhingen. In der Praxis wird oft
(2.14) oder (2.15) benutzt. Géngig ist auch eine Linearkombination aus (2.14)
und (2.15), welche dann als Partial-Slip-Bedingung bezeichnet wird (Jiang et al.,
1995; Haidvogel et al., 1992):

(i, - £+ aii - V(i - 1)|e =0 (2.16)

Der Parameter o [m] variiert dabei zwischen 0 (No-Slip) und oo (Free-Slip).

Neben der No-Flux-Bedingung wird in dieser Arbeit als erste weitere Randbe-
dingung (2.16) verwendet. Der Parameter a wird dabei so gewéhlt, daf es in der
diskreten Form von (2.16) zu einer Half-Slip-Bedingung kommt (Abschnitt 2.5).
Diese Wahl ist in Hinsicht auf die Arbeit von Haidvogel et al. (1992) getroffen
worden. Dort wird gemutmaft, daf3 die giinstigste Wahl der Randbedingungen
zwischen No-Slip und Free-Slip liegt.

Der biharmonische Reibungsansatz erfordert noch eine dritte Randbedingung.
In quasigeostrophischen Modellen ist es {iblich, den Energiefluf iber den Rand
zu unterbinden (Haidvogel et al., 1992), obwohl auch diese Annahme nicht phy-
sikalisch begriindet werden kann. Sie ist allerdings in der quasigeostrophischen
Approximation leicht zu erfiillen. Die Verwendung der primitiven Gleichungen
1Bt diese Bedingung nicht ohne weiteres zu. In Hinblick auf die nicht verstande-
ne Randwertproblematik wird in dieser Arbeit eine andere dritte Randbedingung
benutzt. Diese wird im Zusammenhang mit der verwendeten Numerik erlautert
(Abschnitt 2.5).

DaBl an dieser Stelle relativ umfangreich auf die Problematik der Randbe-
dingungen eingegangen wird, erscheint notwendig, um darauf hinzuweisen, daf
dieses Problem in der Ozeanmodellierung bis heute nicht zufriedenstellend gelost
ist. Die Wahl der Randbedingungen kann einen entscheidenden Einflu8 auf die
Zirkulation ausiiben. Etwas versohnlicher zeigt sich das Problem bei dem in die-
ser Arbeit verwendeten Modell. Die Wahl der Randbedingungen iibt erst bei sehr
groflen Reynolds-Zahlen einen Einfluf auf die Strémung aus. Da vorliegend ein
grob auflésendes Modell Verwendung findet, stellt sich das erlduterte Problem
nicht in seiner ausgeprigtesten Form. Grob auflosende Modelle sind immer in
einem Bereich sehr niedriger Reynolds-Zahlen angesiedelt, so dafl die Wahl der
Randbedingungen eine eher untergeordnete Rolle spielt.

2.4 Das Modell in Transportform auf der Kugel

Aufgrund des verwendeten Modellgebietes miissen (2.7), (2.8) und (2.11) in Ku-
gelkoordinaten transformiert werden. Bevor das geschieht, werden die Gleichun-

15



gen noch in eine andere Form gebracht. Dazu definiert man die Transporte
U = uH und V = vH, welche nun neben der Schichtdicke H die prognosti-
schen Variablen sind (die schichtweise Indizierung der prognostischen Variablen
wird ab nun weggelassen). Die Transportform der Gleichungen hat einige numeri-
sche Vorteile beziiglich der nichtlinearen Terme (Vreugdenhil, 1990; Kowalik und
Murty, 1993). Fiihrt man weiterhin die Breite 6, die Linge ¢ und den Erdradi-
us R ein, so schreiben sich die Reduced-Gravity-Gleichungen in geographischen
Kugelkoordinaten unter Vernachlidssigung einiger Terme in folgender Weise (die
Transformation ist in vielen Lehrbiichern beschrieben, z.B. bei Krauss (1973) und
Kowalik und Murty (1993)):

ou 1 9 (U? 190 UV .
( >+§%(—>—(295m9)v

ot * Rcosf0p \ H H
. —q OH? 7'3{, —Tf B )
~ SReosd 35 T o AN (2.17)

v 1 a(ﬂ> 10

V2 )
+ =90 (ﬁ) + (2Qsin )U

9t " Reos606 \ H
_ ;g 8; - Tgvp—l T4y (2.18)
68_?4_ Rctsﬁ (g—g—i—%(Vcos@)) =0 (2.19)
Mit dem Operator
A= R201052«9 86; + R? ios@% (COS 9%) (2.20)

und der Winkelgeschwindigkeit der Erde 2. Diese Gleichungen entsprechen denen
von Luther und O’Brien (1985) und Meyers et al. (1996). Der einzige Unterschied
besteht in der Parametrisierung des horizontalen Austausches. Die soeben zitier-
ten Autoren verwenden den Laplaceschen Reibungsansatz.

2.5 Numerik und Parameter

In diesem Abschnitt wird unter anderem das verwendete numerische Verfahren
kurz vorgestellt. Die grundsétzlichen Prinzipien der numerischen Behandlung von
partiellen Differentialgleichungen werden als bekannt vorausgesetzt. Es sei hier
nur auf einige Veroffentlichungen hingewiesen, welche besonders auf die Probleme
der geophysikalischen Hydrodynamik eingehen: Messinger und Arakawa (1976),
Vreugdenhil (1990), Haltiner (1971), Kowalik und Murty (1993). Das numerische
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Integrationsverfahren in dieser Arbeit entspricht weitestgehend den Verfahren in
Luther und O’Brien (1985) und Luther (1986).

Zur numerischen Integration werden die Gleichungen (2.17), (2.18) und (2.19)
verwendet. Fiir die rdumliche Diskretisierung wird ein Arakawa-C-Gitter benutzt
(Abbildung 2.2). Die H-Punkte liegen auf den in einigen Atmosphirenmodel-
len iiblichen Langen- und Breitengraden der spektralen Auflosung T42 (DKRZ-
Modellbetreuungsgruppe, 1992). Die zonale Auflosung ist dabei 2.8125°. Die
meridionalen Gitterweiten sind leicht variabel (Gaufische Breiten), entsprechen
aber ungefihr denen der zonalen Auflosung. Der gesamte Globus ist demmnach
mit 128x64 Gitterboxen iiberzogen. Die raumlichen partiellen Ableitungen der
Differentialgleichungen werden durch finite Differenzen zweiter Ordnung ersetzt
(zentrale Differenzen). Zur Berechnung der advektiven Terme miissen die pro-
gnostischen Variablen H, U und V erst rdumlich gemittelt werden, bevor die
Ableitungen approximiert werden kénnen. In diesem Mittelungsprozef3 liegt der
numerische Vorteil der Transportform. Diese Operation hilft, das Anwachsen von
nichtlinearen Instabilitdten zu unterdriicken.

Der Verlauf der Berandung ist in Abbildung 2.2 zu sehen. Der meridionale
Rand durchlauft die U-Punkte, der zonale die V-Punkte. Diese werden alle zu null
gesetzt, was der No-Flux-Bedingung entspricht. Alle Transportpunkte auflerhalb
des Randes werden ebenfalls zu null gesetzt. Dadurch ist die Normalenableitung
der tangentialen Transporte auf der Berandung vorgegeben. Das entspricht einer
Half-Slip-Bedingung: Der Wert auf dem Rand ist halb so grof§ wie der néchste im
Inneren des Rechengebiets liegende tangentiale Transport. Dem Parameter a in
der diskretisierten Gleichung (2.16) wird dabei immer der Wert der halben lokalen
Gitterweite normal zur Berandung zugewiesen. Die dritte notwendige Randbedin-
gung wird nun in folgender Weise vorgegeben: Der biharmonische Operator wird
durch zweimalige Anwendung des Laplaceschen Operators berechnet. Die erste
Anwendung erfolgt auch auf und aufferhalb der Berandung, sofern auf Transport-
punkte, die ungleich null sind, zugegriffen werden kann. Das so berechnete Feld
ist auch auf und auflerhalb der Berandung definiert. Diese Feldelemente werden
durch die nochmalige Anwendung des Laplaceschen Operators zur Auswertung
der Impulsgleichungen verwendet, wobei nur Transporte im Inneren des Modell-
gebietes berechnet werden. Durch diese Vorgehensweise wird die zweite Norma-
lenableitung der Transporte auf dem Rand vorgegeben. Es wird also keine explizit
formulierte dritte Randbedingung benutzt, wie es im quasigeostrophischen Fall
getan wird. Die primitiven Gleichungen lassen die Bedingung des verschwinden-
den Energieflusses iiber den Rand nicht ohne weiteres zu. In Hinblick auf die
erwahnte Problematik der korrekten Randbedingungen scheint dieser pragmati-
sche Ansatz vertretbar zu sein. Mit ihm werden verniinftige Resultate erzielt.

Zur zeitlichen Integration des Modelles wird das Leap-Frog-Verfahren benutzt.
Dieses wird durch einen Filter ergénzt, welcher den Computational-Mode der
Leap-Frog-Integration gut dampfen kann. Der verwendete Filter ist zusétzlich in
der Lage, hochfrequente Stérungen zu eliminieren. Naheres ist Robert (1966) und
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Abbildung 2.2: Arakawa-C-Gitter

Asselin (1972) zu entnehmen.

Die Impulsgleichungen werden nun in folgende Form gebracht, wobei die
rdumliche Diskretisierung schon erfolgt ist und eine entsprechende Indizierung
weggelassen wird:

oUu
§+A¢—fV:D¢+RH¢+RI¢+RW¢ (2.21)
5%
E + Ag + fU = Do+ RHy + Rly + RW,y (2.22)

Ay sind dabei die Advektionsterme, Dy die Druckgradienten, RHyg die ho-
rizontalen Diffusionsterme, RI,;y die Grenzschichtreibungsterme und RW; y die
Windschiibe.

Die partiellen Ableitungen nach der Zeit werden mit dem gefilterten Leap-
Frog-Verfahren zu:

aw B ¢n+1 _ ¢n—1
AR (2.23)
Mit der Variablen:
- 1 —
gt =gt Sr (T = T ") (2.24)

Der Parameter v bestimmt dabei das Verhalten des Filters, wie beschrieben bei
Asselin (1972). Die Terme der Grenzschichtreibung

rU|U]|
H2

RI, = — (2.25)
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rV|U|
3
werden aus Stabilitatsgriinden implizit behandelt (Kowalik und Murty, 1993):

RIy = (2.26)

n+1 n

R[¢ = _WTTLL(]‘ = Un+1RI¢ (227)
Vn—i—l Un

RI, = —- HnL | = g, (2.28)

Die vollstandige Diskretisierung der Impulsgleichungen ergibt:

U1+ 2At(Dy" + RHy" ™' + RW" — AHS" + fV")
1 — RI 2At

Ut = (2.29)

V=l 4+ 2AH(Dy" + RH" ™' + RWy" — AHy" — fU")
1 — RZy2At
Da das Leap-Frog-Verfahren gegeniiber dem Diffusionsterm instabil ist, wird die-
ser zum Zeitpunkt (n — 1) ausgewertet (Kowalik und Murty, 1993). Die Diffusion
wird damit zeitlich vorwérts diskretisiert, was unter der spéiter erwiahnten Bedin-
gung (2.33) stabil ist.
Fiir die Kontinuitétsgleichung folgt bei impliziter Behandlung:

Vn+l —

(2.30)

H"' = Hn=1T —2AtDIV"H! (2.31)

Damit ergben die Gleichungen (2.29), (2.30) und (2.31) ein leicht lésbares Sy-
stem. Die Transporte werden zu jedem Zeitpunkt explizit bestimmt. Aus diesen
berechnet man anschliefend die neuen Schichtdicken.

Die in dieser Arbeit verwendeten Parameter des Modelles sind in der Tabelle
2.1 zusammengefaft. Die Reibungskoeffizienten werden moglichst klein gewéhlt,
was empirisch durch numerische Experimente geschieht. Der Grenzschichtrei-
bungskoeffizient r wird in diesem Modell in der Gréflenordnung der dquiva-
lenten Bodenreibung angesetzt (Kowalik und Murty, 1993). In Modellen mit
Laplacescher Reibung wird dieser iiblicherweise mit 3 - 1073 angenommen. In
Experimenten mit dem linearisierten Reduced-Gravity-Modell und Laplacescher
Reibung kann dieser Wert des Grenzschichtreibungskoeffizienten iibernommen
werden, wobei verniinftige Transporte und Geschwindigkeiten erzielt werden.
Der Laplacesche Reibungskoeffizient Ay wird dabei mit 106 m?/s angesetzt,
was in grob auflésenden Modellen ein gingiger Wert ist. Bei dem Ubergang zu
den vollstéindigen, also nichtlinearen Gleichungen mit dem biharmonischen Rei-
bungsansatz wird der Grenzschichtreibungskoeffizient etwas grofier gewéhlt, um
das Modell auf verniinftige Transporte und Geschwindigkeiten zu kalibrieren.
Die ungestorte Schichtdicke Hy ist mit 500 m vergleichbar zu den Arbeiten von
McCalpin und Haidvogel (1996) und Jiang et al. (1995) (500 m bzw. 600 m). Der
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Ungestorte Schichtdicke Hy=500m
Grenzschichtreibung r=9-10"3
Biharmonische Reibung Ay =6-101"mt/s
Dichte der oberen Schicht  p; = 1027 kg/m?
Dichte der unteren Schicht p, = 1030 kg/m?

Reduzierte Schwere g =0.029 m/s?
Robert-Asselin-Filter v=20.1
Zeitschritt At=0.5h
Gitter Auflésung A¢ = 2.8125°

Af =~ 2.8125°

Tabelle 2.1: Modellparameter

Parameter v des Robert-Asselin-Filters ist mit 0.1 im géngigen Bereich angesie-
delt (Asselin, 1972; Robert, 1966). Zur numerischen Stabilitéit des verwendeten
Verfahrens mufl erwéhnt werden, dafl keine exakte Aussage dariiber moglich ist.
Das liegt an der Nichtlinearitit des zu losenden Systems. Zur Abschétzung wer-
den die entsprechenden Bedingungen der eindimensionalen Wellengleichung mit
konstanter Phasengeschwindigkeit ¢ = /¢’ Hy und der eindimensionalen biharmo-
nischen Diffusionsgleichung verwendet (Haltiner, 1971; Messinger und Arakawa,
1976; Kowalik und Murty, 1993):

At
Vg Hoi — =1 (2.32)

8A,(2At)
Ax?

min

<1 (2.33)

In der Bedingung beziiglich der Diffusion beachte man, daf fiir diesen Anteil der
ausschlaggebende Zeitschritt 2At ist, da die Diffusion zeitlich vorwiérts diskreti-
siert wird. Ausgehend von diesen Abschétzungen wird der verwendete Zeitschritt
empirisch nach unten korrigiert, um stabile Losungen zu erhalten.

2.6 Atmosphérischer Antrieb

Der verwendete Windschub besteht aus einem stationdren und einem stochasti-
schen Anteil. Der stationdre Anteil dient dazu, den mittleren atmosphérischen
Zustand zu modellieren. Dieser mittlere Windschub treibt die grofiskaligen oze-
anischen Wirbel an, wie die klassischen Theorien der windgetriebenen Ozean-
zirkulation zeigen (Sverdrup, 1947; Stommel, 1948; Munk, 1950). Durch diese
Vorgehensweise wird allerdings eine wichtige Eigenschaft der Atmosphére nicht
wiedergegeben, ndmlich die der auf kleinen Zeitskalen ablaufenden Variabilitét.
Diese Vorgéinge mit Zeitskalen von wenigen Stunden bis zu einigen Tagen pragen
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das, was in der Meteorologie iiblicherweise als Wetter bezeichnet wird. Durch
einen Mittelungsvorgang werden diese hochfrequenten Variabilitéten herausgefil-
tert. Der Antrieb der allgemeinen windgetriebenen Zirkulation des Ozeans durch
mittlere Windfelder auf monatlicher oder jahrlicher Basis vernachlissigt dem-
nach eine fundamentale Eigenschaft der Atmosphére. Dieses Problem [48t sich
sehr viel allgemeiner formulieren: Wie reagiert ein tréges, niederfrequentes dyna-
misches System auf einen relativ hochfrequenten Antrieb? Im allgemeinen Bezug
der Klimamodellierung wurde dieses Problem erstmalig von Hasselmann (1976)
aufgegriffen. In dem gekoppelten System Atmosphéare-Hydrosphére-Kryosphére-
Litosphére-Biosphére wird der hochfrequente Anteil hauptséchlich durch das Wet-
ter der Atmosphére bestimmt. Die restlichen Komponenten des Klimas reagie-
ren dagegen sehr langsam. Sie bilden den niederfrequenten Anteil des Systems.
Hasselmann (1976) schlidgt vor, den hochfrequenten Anteil des atmosphérischen
Antriebes durch weifles Rauschen zu parametrisieren. Dieser Ansatz hat sich in
vielen Modellen als sehr effektiv erwiesen. Er ist insbesondere in der Lage, das
beobachtete rote Spektrum ozeanischer Zustandsgréfien anzuregen (Frankignoul
und Hasselmann, 1977; Frankignoul und Miiller, 1979; Frankignoul et al., 1997;
Wunsch, 1992). In Hinblick auf die ozeanische Variabilitit ist es also sinnvoll,
den Windschub durch einen mittleren und einen additiven stochastischen Anteil
darzustellen:

T = Tw + Ty (2.34)

Fiir den mittleren Anteil 7y wird in der vorliegenden Arbeit der Windschub
von Hellerman und Rosenstein (HR) benutzt (Hellerman und Rosenstein, 1983),
welcher allerdings nicht als Monats-, sondern als Jahresmittel verwendet wird. Ein
Jahresgang wird in dieser Arbeit also nicht beriicksichtigt. Die in 2° Auflésung
vorliegenden HR-Daten werden bilinear auf die erforderlichen Koordinaten inter-
poliert. Der Betrag des HR-Windschubes in dem verwendeten Modellgebiet ist
in Abbildung 2.3 zu betrachten. Die fiir den Sverdrup-Transport verantwortliche
Rotation des Windschubes ist in Abbildung 2.4 zu sehen.

Der stochastische Anteil 7, wird nun folgendermafen dargestellt:

Ty = |Tw||sin6]n(t) (2.35)
Ty = |Twl|sindln(t) (2.36)

n(t) ist dabei weiles Rauschen (Mittelwert=0, Standardabweichung=0c), welches
fiir jede Komponente unabhingig von der jeweils anderen ist. Die Varianz o2
ist fiir beide Komponenten identisch. In dieser Parametrisierung werden folgende
vereinfachende Annahmen gemacht:

e Die hochfrequenten Komponenten des Windschubvektors sind nicht korre-
liert.
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Abbildung 2.3: Betrag vom HR-Windschub (Jahresmittel) in N/m?. Isolinien-
abstand ist 0.02 N/m?.

e Die hochfrequente Variabilitdt des Windschubes ist proportional zum Be-
trag des mittleren Windschubes.

e Die hochfrequente Variabilitdt des Windschubes ist breitenabhéngig: stark
in hohen Breiten und schwach in niedrigen Breiten.

Einerseits wird durch diese Annahmen die starke Variabilitdt in den mittle-
ren bis hohen Breiten parametrisiert, welche durch Instabilitdten in dem Bereich
der Jet-Streams verursacht wird. Diese Zonen mit einem ausgeprigten Auftre-
ten von synoptischen Wettersystemen bilden die Stormtracks der jeweiligen He-
misphére, welche auf der Nordhalbkugel allerdings stiarker ausgepragt sind als auf
der Siidhalbkugel (Holton, 1992). Die Ursache dafiir liegt in der asymmetrischen
Land-See-Verteilung zwischen Nord- und Siidhemisphére. Andererseits werden
die durch schwache Variabilitit gepriagten Passat-Winde in niedrigen Breiten,
welche allerdings grofie Geschwindigkeiten besitzen, dargestellt.

Die Varianz o2 des weiflen Rauschens wird in dieser Arbeit ausnahmslos so
gewihlt, dafl die Varianz der Windschubanomalien in mittleren bis hohen Breiten
ungefihr 0.1 N?/m? betriigt. Das entspricht einem o2 des weiflen Rauschens von
33. In entsprechenden Breiten ergibt eine Abschitzung der zugehorigen Windge-
schwindigkeiten eine hohere Bewertung der Variabilitéit in dem Modell gegeniiber
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Abbildung 2.4: Rotation vom HR-Windschub (Jahresmittel) in 1078 N/m3. Iso-
linienabstand ist 5 - 1078 N/m3. Positive Isolinien sind durchgezogen, negative
gestrichelt.

der Realitdt: Die Standardabweichung der Windgeschwindigkeiten ist im Ver-
gleich zu gemessenen Werten ungefihr um den Faktor 2-3 grofier (Wright, 1988).
Der mittlere Betrag und die Varianz des Betrages der verwendeten Windschub-
anomalie ist in der Abbildungen 2.5 zu sehen. Vergleicht man diese Resultate der
stark vereinfachten Parametrisierung (2.35) und (2.36) mit realistischen Feldern
(Wright, 1988)), so sieht man, dafl die rdumliche Struktur der atmosphérischen
Variabilitat ausreichend gut modelliert wird.

In der numerischen Integration wird das Windschubfeld einmal am Tag er-
neuert.
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Abbildung 2.5: Oben: Mittlerer Betrag der Windschubanomalien in N /m?. Isoli-
nienabstand ist 0.1 N/m?. Unten: Varianz des Betrages der Windschubanomalien
in 1072 N?/m?*. Isolinieanabstand ist 2 - 1072 N?/m?*
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Kapitel 3

Energetik

Um das zeitliche Verhalten des Ozeanmodelles zu studieren, ist es notwendig,
neben den prognostischen auch abgeleitete Groflen zur Analyse heranzuziehen.
Ublicherweise wird primér die Energetik des Systems zu Diagnosezwecken ver-
wendet. Einerseits stellen integrierte Energieinhalte spezieller Regionen sinnvolle
skalare Groflen zur Analyse des Systems dar. Andererseits ist die Kenntnis der
Energiefliisse in dem System niitzlich, um die physikalischen Prozesse, welche fiir
eine spezielle Zirkulationserscheinung verantwortlich sind, zu identifizieren.

Die Analyse der Energetik des vollstindigen Bewegungsfeldes gibt Auskunft
iiber den Eintrag, die Fliisse und die Dissipation der Gesamtenergie. In Hin-
blick auf die zu untersuchende Variabilitdt des Systems ist es aber sinnvoll, die
prognostischen Gréfen in einen mittleren und einen transienten Anteil aufzu-
teilen. Entsprechend dieser Aufteilung ergeben sich Energiegleichungen, welche
den mittleren und den verdnderlichen Anteil der Zirkulation beschreiben. Von
besonderem Interesse ist dabei die Energetik der transienten Stromung, um die
Variabilitdt der Zirkulation zu untersuchen.

Im folgenden wird ein Teil der Energetik des Modelles kurz vorgestellt. Zur
Herleitung der Energiegleichungen werden die Impuls- und Kontinuitédtsgleichung
(2.7 und 2.8) lokal in kartesischen Koordinaten ausgedriickt: doz = Rd¢ cos 6
und dy = Rdf. Auch zur numerischen Auswertung wird diese Approximation
verwendet, welche aber bei kleinen Rossby-Zahlen vernachlassigbar kleine Fehler
verursacht (Pedlosky, 1987).

3.1 Allgemeine Energetik
Zur Herleitung der allgemeinen Energiegleichung, welche das gesamte Bewegungs-

feld des Reduced-Gravity-Modelles beschreibt, wird die Schichtdicke H durch die
ungestorte Schichtdicke Hy und eine Anomalie h dargestellt:

H=Hy+h (3.1)
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Multipliziert man die Impulsgleichungen (2.7) mit @(Hqy + h), die Kontinuitéts-
gleichung (2.8) mit g’h und kombiniert die Ergebnisse, so erhélt man folgende
Energiegleichung (Pedlosky, 1987; Kowalik und Murty, 1993):

10

P15y [H (W +0%) + g1+ V- {pr Hil(u® + %) /2 + g'h]}

— - (Fy — 7))+ Hpyii - F (3.2)

Fiir die dissipativen Terme sind dabei die Parametrisierungen (2.9) und (2.11)
einzusetzen. Mit der Gesamtenergie Eyes = Eyip + Epot, wobei Ej;,, die kinetische
und E,, die potentielle Energie pro Flacheneinheit ist, dem EnergiefluBvektor S
und dem Quell- bzw. Senkenterm @, 148t sich die Energiegleichung folgenderma-
Ben schreiben: p

o Boes + V- 5=Q (3.3)

Lokal wird die zeitliche Entwicklung der Gesamtenergie durch die Divergenz des
Energieflusses, dem Eintrag von Energie durch den Windschub und die Dissi-
pation von Energie durch Reibungseffekte bestimmt. Integriert man die Glei-
chung (3.3) iber ein geschlossenes Gebiet, so entfillt der Divergenzterm aufgrund
der No-Flux-Bedingung (2.13). Die iiber das Gebiet integrierte Gesamtenergie
verdndert sich nur durch den Energieeintrag des Windschubes und der Energie-
dissipation durch Reibung.

3.2 Mittlere und transiente Energetik

Wie in der Ozeanographie und der Meteorologie iiblich, werden die zeitabhéngi-
gen Variablen in einen mittleren und einen transienten Anteil aufgeteilt (Peixoto
und Oort, 1992): ¥ = 9 + 1'. Der mittlere Anteil ist dabei ¢, der transiente ist
'. Mittlere und fluktuierende Energieanteile pro Flacheneinheit sind dann folgen-
dermaflen definiert, wobei fiir die Definition der kinetische Energie angenommen
wird, daB H > H':

Epin = %(# +7%) (3.4)
FQ=%§Wﬂw% (3.5)
Epor = %# (3.6)
By = g;’“ﬁ (3.7)

Damit sind die Energieanteile in der iiblichen Form definiert, wie z.B. bei Holland
(1978) und McCalpin und Haidvogel (1996). Eine alternative Energiediagnostik,
welche hier keine Verwendung findet, schlédgt Rged (1997) vor. Es sei hier noch
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erwahnt, dal der Mittelungsoperator in zweierlei Hinsicht interpretiert werden
kann. Zum einen kann das Mittelungsintervall so lang sein, da} das System im
statistischen Gleichgewicht angenommen wird. Die Zeitableitungen der gemittel-
ten Groflen verschwinden dann. Man erhélt so einen stationédren Energiezyklus,
wie z.B. bei Holland (1978) beschrieben. Zum anderen kann der Mittelungsopera-
tor iiber ein relativ kurzes Intervall angewendet werden. Die so gemittelte Grofe
ist dann nicht im statistischen Gleichgewicht, ist also weiterhin eine Funktion der
Zeit. Dadurch wird dann das langperiodische Verhalten des Systems beschrieben,
wie z.B. bei McCalpin und Haidvogel (1996).

Um die Variabilitdt der Zirkulation zu untersuchen, wird aus den Gleichungen
(2.7), (2.8), (2.9) und (2.11) eine weitere Gleichung fiir die transiente kinetische
Energie pro Masseneinheit hergeleitet. Diese kann dann einerseits zeitlich gemit-
telt werden, um eine Aussage iiber die mittleren Energiefliisse zu bekommen. An-
dererseits kann auch die zeitliche Entwicklung einzelner Terme betrachtet werden,
um dadurch ein genaueres Bild der zugrunde liegenden Dynamik zu erhalten. An
dieser Stelle sei darauf hingewiesen, dal nur die Bilanzgleichung einer einzigen
Energieform betrachtet wird. Um die Energiebilanz zu schliessen, ist die Analyse
der weiteren drei Energieformen notwendig: transiente potentielle, mittlere kine-
tische und mittlere potentielle Energie. Die dazugehorigen Gleichungen werden in
dieser Arbeit allerdings nicht betrachtet. Das erscheint in Hinblick auf die Unter-
suchung der ozeanischen Variabilitit nicht notwendig, da das Hauptinteresse in
der Analyse des transienten Bewegungfeldes besteht. Beziiglich des vollstéindigen
Energiezyklus in vereinfachten windgetriebenen Ozeanmodellen sei auf Holland
(1978) und Rged (1997) hingewiesen. Zur Herleitung der Gleichungen fiir die
transiente kinetische Energie wird nun ausgenutzt, da H > H’'. Auflerdem wird
in der quadratischen Grenzschichtreibung fiir den Betrag des Geschwindigkeits-
vektors nur die mittlere Komponente beriicksichtigt: | + @'| ~ |i]. Des weiteren
sei angemerkt, dafl mit 7 ab jetzt immer der Windschub gemeint ist. Die zeitliche
Mittelung der Impulsgleichungen fithrt dann zu:

_ou  Ou'? ou  ouv 0H 7'_ i T -
T T or TTay Ty T % V- gve v (38
o ou v 't JOH 7, VR EPa—
Tor o oy T oy I Y oE TmgVE AT 9

Dabei wird angenommen, dal das transiente Bewegungsfeld in guter Nahrung
quasigeostrophisch balanciert ist. Daf} diese vereinfachende Annahme gerechtfer-
tigt ist, ist in der spéter erlauterten Abbildung 4.9 erkennbar. Die vorliegenden
Gleichungen werden nun von den ungemittelten Bewegungsgleichungen subtra-
hiert. Daraus ergeben sich die Bewegungsgleichungen der transienten Geschwin-
digkeiten:
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JOH 7 L, T ou? W
95 Nl AV a4+ v+ o 3y (3.10)

%+(H+u’)%+(@+U’)%+u’@+vl@+fu’

ot ox dy ox oy

oH' 7, rv’ o o'
_ 91 VIR v Z S Ly A S 11
gay+le PAVACY; Vi u+v+ax—|—ay (3.11)

Als néchstes multipliziert man die Gleichungen (3.10) und (3.11) mit den entspre-
chenden fluktuierenden Geschwindigkeitskomponenten und addiert die so erhal-
tenen Gleichungen. Des weiteren definiert man die transiente kinetische Energie
pro Masseneinheit:

EM|, = l(u’2 +0%) = Elin (3.12)
wm 2 le
Daraus folgt:
— = —|u U u v —
ot ox oy ox dy
Ju Ju Jv Ju OH' oOH'
N Al 1Y% 1 1YY 29V /
<u a$+uvﬁy+uva$+v 8y> g(u ox v 8y>
w'r + ' r(W? 4+ v
— A, (ulv4ul+vlv4vl) +( plﬁ y) _ ( » ) 72 + 72
o v T
! ! 3.13
+u(6x+0y>+v(6x+0y> (3.13)

Durch zeitliche Mittelung erhélt man dann eine diagnostische Gleichung fiir die
mittlere transiente kinetische Energie pro Masseneinheit EM,, , wobei durch
vektorielle Schreibweise die Gleichung etwas kompakter wird:

OEM],, _
== = —i-VEMj, -7 VEM, - C.S
=3
- - > I
T VH — AadVvia + — — [
piH H
=0 (3.14)

Man beachte, dafl die letzten beiden Terme der Gleichung (3.13) durch den Mit-
telungsprozefl eliminiert werden. C..S steht dabei fiir das Skalarprodukt des Ge-
schwindigkeitskorrelationstensors C und des Scherungstensors S:

Cz(W F) (3.15)
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Die ersten beiden Terme von (3.14) beschreiben die durch die mittlere bzw. fluk-
tuierende Geschwindigkeit bewirkte Advektion der mittleren transienten kineti-
schen Energie. Der Term C..S stellt die Umwandlung von stationérer in variable
kinetische Energie dar. ¢’ «’ - VH’ ist die Umwandlung von transienter kinetischer
in transiente potentielle Energie. Dieser Umwandlungsterm stellt den Prozefl des
Geostrophic-Adjustments dar. An dieser Stelle mufl erwéhnt werden, daf3 dieser
Term nicht quasigeostrophisch approximiert werden kann. Der durch diesen Term
dargestellte Energiefluf ist in einem Modell, welches auf den primitiven Gleichun-
gen basiert, nicht zu vereinfachen. Der Flufl von transienter kinetischer in tran-
siente potentielle Energie ist essentiell, um den Eintrag von kinetischer Energie
durch den Windschub zu einem grofien Teil in potentielle Energie umzuwandeln.
Die restlichen Terme beinhalten die Effekte des stochastischen Windschubes und
der Dissipation. Da angenommen wird, dal der Ozean im statistischen Gleichge-
wicht ist, miissen sich die Terme zu null addieren. Die advektiven Terme kénnen
aber weiter quasigeostrophisch approximiert werden. Die Gleichung (3.14) ver-
einfacht sich dann weiter zu:

OEM],, - _
= =V (@EM, + WEM],,) - C.S
I A Ta
_ /—’/_VH/_A—’/v4—’/ |
g u ANV + P ||
-0 (3.17)

Wird die Gleichung (3.17) {iber ein geschlossenes Gebiet integriert, so entfallen
die Divergenzterme aufgrund der Randbedingung (2.13). Global wird die Grofie
EM;,, in guter Nahrung nur durch den Energieaustausch zwischen stationérer
und transienter kinetischer Energie, den Austausch zwischen transienter kineti-
scher und transienter potentieller Energie, den stochastischen Windschub und
dissipative Effekte beeinflufit.

Des weiteren ist es sinnvoll, auch die zeitliche Entwicklung der einzelnen Um-
wandlungsterme, also Gleichung (3.13), zu betrachten. Von besonderem Interesse
ist dabei der Term, welcher in der zeitlich gemittelten Gleichung der transienten

kinetischen Energie nicht auftritt:

o U guv’
! ! 3.18
u(8x+6y>+v<63§+6y) (3.18)
Aus den Impulsgleichungen (3.8), (3.9) und (3.10), (3.11) ist leicht zu erkennen,
was dieser Term physikalisch bedeutet. Die Ableitungen der mittleren Geschwin-

digkeitskorrelationen erscheinen aufgrund der Mittelungsoperation als Impuls-
fliisse. Diese Terme werden {iblicherweise als Reynolds-Impulsfliissse bezeichnet.
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Sie stellen den zeitlich gemittelten Impulstransport zwischen mittlerer und tran-
sienter Zirkulation dar, welcher durch das transiente Bewegungsfeld bewirkt wird.
In den entsprechenden Bewegungsgleichungen erscheinen die Ableitungen der
mittleren Geschwindigkeitskorrelationen deshalb mit umgekehrten Vorzeichen.
Der Term (3.18) ist demnach der dazugehorige Energieflufl, welcher im folgen-
den als Reynolds-Term bezeichnet wird.

3.3 Verwendete Energiediagnostik

Da in dieser Arbeit die Variabilitdt des Ozeans im Mittelpunkt steht, werden
die Energiegleichungen, welche die transienten Felder beschreiben, zur Analyse
verwendet.

Um ein integrales Ma#B fiir das transiente Verhalten eines ganzen Ozeanbeckens
zu erhalten, werden die fluktuierenden Energiekomponenten Ej;, und EJ , iiber
die entsprechenden Regionen horizontal gemittelt. Man erhélt dann den mittleren
transienten Energieinhalt pro Flicheneinheit der Region A:

[Elin)a = %//A (%(U’z + v’2)> dzdy (3.19)

/ 1 g/pl 12
[Epla = / /A (Th )dxdy (3.20)

[...] 4 kennzeichnet dabei die Mittelung iiber die Fliche A. Die so erhaltenen ska-
laren Groéflen konnen bequem mit den iiblichen Methoden der Zeitreihenanalyse
analysiert werden.

Zur ndheren Diagnose des transienten Bewegungsfeldes werden die Gleichun-
gen (3.13) und (3.14) benutzt. Das geschieht in zweierlei Hinsicht. Zum einen
wird die zeitlich gemittelte Gleichung (3.14) ausgewertet, um ein rdumliches Bild
der mittleren Energiefliisse zu erhalten. Zum anderen werden die zeitlichen Ent-
wicklungen einzelner rdumlich gemittelter Umwandlungsterme betrachtet, um so
eine eventuelle Korrelation zwischen den Energiefliissen und den Zeitreihen der
rdumlich gemittelten Energieinhalte (3.19) und (3.20) zu erkennen. In diesem
Zusammenhang darf der schon erwihnte Reynolds-Term (3.18) natiirlich nicht
vergessen werden.
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Kapitel 4

Ergebnisse

In diesem Kapitel werden neben der Beschreibung der durchgefiihrten Experi-
mente die Ergebnisse aus verschiedenen Simulationen mit dem in den vorherge-
henden Kapiteln vorgestellten Modell dargestellt. Die Diskussion der Ergebnisse
geschieht in einem phidnomenologischen und einem interpretierenden Abschnitt.
Da eine strenge Trennung zwischen Beschreibung und Interpretation der Ergeb-
nisse nicht ohne Zwang moglich ist, wird die folgende Vorgehensweise erlautert.

Der phdnomenologische Abschnitt beschreibt zunéchst die zeitlich gemittel-
te Zirkulation im Nordatlantik und Nordpazifik. Das transiente Verhalten der
Zirkulation wird anschliefend anhand von Zeitreihen der transienten kinetischen
und potentiellen Energie (3.19 und 3.20), der zeitlich gemittelten Gleichung der
transienten kinetischen Energie (3.14) und der Wellendynamik des Modelles dia-
gnostiziert. Dabei wird die analytische Form der Wellendynamik des Reduced-
Gravity-Modelles kurz beschrieben.

Der Abschnitt iiber die Interpretation der Ergebnisse versucht, die beobachte-
ten Phdnomene anhand physikalischer Modellvorstellungen zu deuten. Zu diesem
Zweck wird die zeitliche Entwicklung einzelner Umwandlungsterme in der Glei-
chung der transienten kinetischen Energie (3.13) anaylsiert. Anhand aller dann
vorliegenden Ergebnisse wird anschliefend eine Theorie zur ozeanischen interde-
kadischen Variabilitit vorgeschlagen.

In Hinblick auf die Interpretation der Ergebnisse sei gesagt, dafl diese nur be-
dingt mit der Realitat oder komplexeren Ozeanmodellen zu vergleichen sind. Das
vereinfachte Ozeanmodell ist mit Sicherheit nicht in der Lage, die zeitlich und
rdumlich sehr komplexe Struktur der realistischen ozeanischen Zirkulation wirk-
lichkeitsnah darzustellen. Es wird deshalb kein Versuch unternommen, simulierte
Bewegungsfelder auf strenger Basis mit realistischen Werten zu vergleichen. Als
Maflstab der Bewertung dienen im folgenden immer nur die simulierten raumli-
chen Strukturen und die dazugehorigen Gréflenordnungen.
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4.1 Beschreibung der Experimente

Ziel der Experimente ist es, die Variabilitdt der windgetriebenen ozeanischen
Zirkulation zu untersuchen. Da unter anderem ein besonderes Interesse an der
Bedeutung des mittleren Windfeldes besteht, welches die ozeanischen Wirbel an-
treibt, werden im wesentlichen zwei Experimente durchgefiithrt und miteinan-
der verglichen. Zur Nomenklatur sei erwéihnt, dafl in Bezug auf das Experiment
Nr.1, welches im folgenden erldutert wird, die Bezeichnungen mittleres Windfeld
und mittlerer Windschub sowie mittlere Stromung und Grundstrom &quivalent
verwendet werden. Gemeint ist immer die mittlere Zirkulation der ozeanischen
Wirbel, dessen Ursache der mittlere Windschub ist.

Experiment Nr.1 verwendet das vollstandige Windschubfeld geméfl den Glei-
chungen (2.34), (2.35) und (2.36). In diesem Fall wird also das Jahresmittel
des Hellermann-Rosenstein-Windschubes zuziiglich eines additiven stochastischen
Anteiles benutzt. Der Effekt einer mittleren Strémung ist in Experiment Nr.1
demnach enthalten. In dem Experiment Nr.2 wird nur der stochastische Anteil
des Windschubfeldes verwendet. Ein Vergleich der beiden Experimente 148t also
einen Riickschlu} auf den Einflul des Grundstromes zu. Alle weiteren Parameter
werden nicht verdndert (Tabelle 2.1). Erwidhnt sei, dafl in dem interpretativen
Abschnitt noch ein drittes Experiment vorgestellt wird, welches zur Verifikation
einer vorgeschlagenen Theorie Verwendung findet. In diesem wird der Ozean nur
durch ein rdumlich homogenes stochastisches Windschubfeld angetrieben. Auf
dieses Experiment Nr.3 wird in dem entsprechenden Abschnitt separat einge-
gangen, so dafl in diesem Abschnitt nur die beiden wesentlichen Experimente
vorgestellt werden. Alle im folgenden erlauterten technischen Details, z.B der
Integrationszeitraum, Ausschlufl der Spin-Up-Phase etc., sind aber auch fiir Ex-
periment Nr.3 giiltig.

Die numerische Integration des Modelles erfolgt in beiden Experimenten iiber
einen Zeitraum von 1000 Jahren. Als Anfangsbedingung dient der ruhende Ozean.
Die dominante Spin-Up-Phase betriagt in Experiment Nr.1 (mit Grundstrom) un-
gefdhr 15-20 Jahre, wobei bis in die Jahre 50-60 noch ein schwacher Anstieg der
Transporte zu erkennen ist. In Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom) ist eine sol-
che Phase schwer zu quantifizieren. Es wird aber angenommen, daf§ der Ozean in
Experiment Nr.2 einen dhnlich lange Zeit braucht, bis er im statistischen Gleich-
gewicht ist. Das erste Jahrhundert wird deshalb in beiden Experimenten nicht
in die Auswertung einbezogen. Effekte durch die Spin-Up-Phase werden in allen
Experimenten also ginzlich ausgeschlossen.

Transporte, Geschwindigkeiten und Schichtdicken werden einmal pro Tag ab-
gespeichert und spéter monatlich gemittelt. Zu Diagnosezwecken werden, wenn
nicht anders erwéhnt, immer Monatsmittel verwendet. Benutzt man als relevante
Zeitskala die Periode einer Rossby-Welle des ersten baroklinen Modes in mittleren
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Breiten, so liegt diese in der Groflenordnung von Jahren (Pedlosky, 1987):

21 2
T = — =0 (g’Hoﬁ> 20(1078) =0 (1yr)

Dabei betrigt die Wellenlinge A = O(10% km). Es erscheint also nicht notwendig,
die téglichen Daten auszuwerten.

Das geographische Hauptinteresse liegt im Nordatlantik und Nordpazifik. In
diesen Becken sind die subtropischen und subpolaren Wirbel die dominanten
Zirkulationsmuster, welche in ihrer meridionalen Ausdehnung durch die Rotation
des Windschubes (Abbildung 2.4) erzeugt werden. Diese rdumliche Verteilung
veranlafit viele Autoren, ein Rechteckbecken mit einem Double-Gyre-Antrieb zu
verwenden, um das Verhalten der Zirkulation zu studieren. Mit dieser Geometrie
kénnen eine Vielzahl von Phédnomenen vereinfacht modelliert werden. Auch eine
langperiodische Variabilitdt der Stromungen kann in solchen Modellen beobachtet
werden, wie z.B. in den schon erwihnten Arbeiten von Jiang et al. (1995) und
McCalpin und Haidvogel (1996). In dieser Arbeit werden zur Diagnose deshalb
nur der Nordatlantik und der Nordpazifik verwendet.

4.2 Phinomenologie

4.2.1 Zeitlich gemittelte Zirkulation

In diesem Abschnitt werden die gemittelten Zirkulationsmuster des Nordpazifiks
und Nordatlantiks vorgestellt. Der Mittelungszeitraum ist dabei das zweite und
dritte Jahrhundert der Integration, also 200 Jahre. Eine léngere Zeitspanne ergibt
keine nennenswerte Verinderung der mittleren Zirkulation, so dafl das verwendete
Mittelungsintervall ausreichend ist.

Aus der Analyse der mittleren Zirkulation 148t sich erkennen, daf} in Ex-
periment Nr.1 (mit Grundstrom) die subtropischen und subpolaren Wirbel im
Rahmen der Fragestellung der Arbeit und der physikalischen Leistungsfihigkeit
des Reduced-Gravity-Modelles ausreichend gut simuliert werden. Die Schwéchen
des Modelles liegen in der Darstellung der Geschwindigkeiten in dquatorialen und
subpolaren Breiten, wie im folgenden erlautert wird. In Experiment Nr.2 kommt
es aufgrund des fehlenden mittleren Windschubes zu keiner nennenswerten mitt-
leren Zirkulation. Der durch das transiente Bewegungsfeld verursachte Impulsflufl
in das mittlere Feld reicht nicht aus, um eine ausgepriagte mittlere Strémung zu
induzieren.

Eine Darstellung des beobachteten Zustandes der Ozeane kann den Lehr-
biichern der allgemeinen bzw. regionalen Ozeanographie entnommen werden.
Erwihnt seien die Biicher von Tomczak und Godfrey (1994), Pickard und Emery
(1990) und Dietrich et al. (1975).
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Abbildung 4.1: Mittlere Schichtdickenanomalie i in m; Experiment Nr.1 (mit
Grundstrom). Isolinienabstand ist 25 m.

Atlantik In der Abbildung 4.1 ist die mittlere Schichtdickenanomalie A von
Experiment Nr.1 fiir den Nordatlantik dargestellt. Die zugehorigen Geschwindig-
keiten und Transporte sind in der Abbildung 4.2 zu finden. Es ist zu sehen, dafl das
Modell den subtropischen und subpolaren Wirbel des Nordatlantiks einschlie3-
lich der westlichen Randstrome darstellen kann. Die Tiefenlage der Thermokline,
modelliert durch die Grenzschicht des Reduced-Gravity-Modelles, ist ausreichend
realistisch wiedergegeben. Die maximalen Geschwindigkeiten treten im Florida-
und im Golfstrom auf. Diese liegen im Bereich von 0.2 m/s. Die Ablosung des
Golfstromes von dem Amerikanischen Kontinent erfolgt im Bereich von 35°N mit
einer nahezu vollstdndig ostwérts gerichteten Strémung, welche zum Teil sehr
schnell wieder siidwérts rezirkuliert. Aus diesem Grund fallt der siidwestliche Teil
des Nordatlantikstromes in dem Modell relativ schwach aus. Der Ostgronland-
strom hat Geschwindigkeiten im Bereich von 0.1 m/s und rezirkuliert mit leicht
abnehmender Geschwindigkeit iiber den Labradorstrom wieder in den Nordat-
lantikstrom. Die Geschwindigkeiten im subpolaren Wirbel fallen also relativ zu
denen im Florida- und Golfstrom etwas zu grofl aus. Bei den Transporten ist die-
ses Verhéltnis in dem Modell besser dargestellt. Die Transporte sind ein Maf fiir
den Impulsinhalt der gesamten Schicht. Der Impulseintrag durch den Windschub
spiegelt sich demnach nicht in den Geschwindigkeiten, sondern in den Transpor-
ten der Zirkulation wieder. Die Geschwindigkeiten eines windgetriebenen vertikal
integrierten Modelles sind daher immer nur unter Beriicksichtigung der verwen-
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Abbildung 4.2: Oben: Mittlere Geschwindigkeiten in m/s; Experiment Nr.1 (mit
Grundstrom). Unten: Mittlere Transporte in m?/s; Experiment Nr.1 (mit Grund-
strom).
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Abbildung 4.3: Mittlere Schichtdickenanomalie i in m; Experiment Nr.1 (mit
Grundstrom). Isolinienabstand ist 25 m.

deten Schichtdicke und der realen Schichtung zu interpretieren. In der Realitét
ist der windgetriebene Transport im Bereich des noérdlichen Nordatlantiks auf
eine tiefere Schicht als die simulierten 200-300 m verteilt, was zu geringeren Ge-
schwindigkeiten verglichen mit dem Modell fithrt. Die zunehmende Dominanz
des barotropen Modes in nordlichen Breiten, verursacht durch eine schwéchere
Schichtung, ist in der Reduced-Gravity-Approximation nicht beriicksichtigt. Die-
se Approximation ist die Ursache der relativ hohen Geschwindigkeiten in hohen
Breiten. Das Modell ist auch nicht in der Lage, die komplexe Struktur der dquato-
rialen Regionen darzustellen. Die vertikale Schichtung ist in niedrigen Breiten sehr
ausgepragt, so dafl auch dort ein vertikal integriertes Modell keine realistischen
Geschwindigkeiten liefern kann. Insbesondere wird der durch hohe Oberflichenge-
schwindigkeiten gekennzeichnete Stidédquatorialstrom und dessen Verldngerung in
den Nordbrasilstrom nicht wiedergegeben. Auch reicht eine horizontale Auflésung
von ungefihr 3° nicht aus, um das auch horizontal komplexe dquatoriale Stromsy-
stem aufzulosen. Die Transporte in den dquatorialen Breiten sind aber im Rahmen
der groben Auflésung ausreichend wiedergegeben.

Pazifik Die Schichtdickenanomalie h, die Geschwindigkeiten und Transporte
fiir den Nordpazifik sind in den Abbildungen 4.3 und 4.4 dargestellt. Auch fiir
den Nordpazifik gilt, dafi das Modell den subtropischen und subpolaren Wir-
bel darstellt. Die Tiefe der Thermokline ist auch dort ausreichend realistisch
modelliert. Die grofiten Geschwindigkeiten finden sich mit ungeféhr 0.2 m/s im
Kuroschio, dem pazifischen Aquivalent zum atlantischen Golfstrom. Der westli-
che Randstrom im subpolaren Wirbel des Nordpazifiks, der Oyaschio, erreicht
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Abbildung 4.4: Oben: Mittlere Geschwindigkeiten in m/s; Experiment Nr.1 (mit

Grundstrom). Unten: Mittlere Transporte in m?/s; Experiment Nr.1 (mit Grund-
strom).
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maximale Geschwindigkeiten von 0.1 m/s. Auch hier fallen die Geschwindigkei-
ten in hohen Breiten relativ zu mittleren Breiten etwas zu hoch aus. Die hohen
Geschwindigkeiten der Oberflachenstromungen in dquatorialen Regionen werden,
aus den schon erlduterten Griinden, auch im Pazifik durch das vereinfachte Mo-
dell nicht dargestellt.

4.2.2 Transiente Zirkulation
Zeitreihen der Energieinhalte

Um einen Uberblick iiber das transiente Verhalten des Modelles zu bekommen,
werden zunéchst die mittleren Energiedichten [Ey,,] (3.19) und [E],,] (3.20) aus-
gewertet. Es stellt sich nun die Frage nach einer zweckméffigen Wahl der Mitte-
lungsfliche A. Um eine Auswahl zu treffen, wird die zeitlich gemittelte transiente
Energie betrachtet. Diese dient als Maf}, um Regionen mit hoher Variabilitdt zu
identifizieren. Diese Regionen werden anschlieSend genauer analysiert.

In der Abbildung 4.5 ist die zeitlich gemittelte transiente Energie der beiden
Experimente fiir den Nordatlantik dargestellt. Der Mittelungszeitraum ist dabei
wieder das erste und zweite Jahrhundert der Integration. Eine léngere Zeitspanne
als diese 200 Jahre ergibt auch hier keine nennenswerte Verdnderung. Es ist zu
erkennen, daff unabhéngig von der mittleren Stromung, Regionen starker ozeani-
scher Aktivitidt nahezu identisch mit Regionen starker atmosphérischer Aktivitét
sind (Abbildung 2.5). Allein das Energieniveau ist in subpolaren Regionen in dem
Experiment ohne Grundstrom etwas hoher (Man beachte die unterschiedlichen
Isolinienabsténde). Dieses Verhalten héngt mit der verwendeten Parametrisierung
der Grenzschichtreibung zusammen. In dem quadratischen Ansatz beeinfluit die
mittlere Stromung die Energetik der transienten Zirkulation. Ein vergleichbares
Verhalten in der zeitlich gemittelten transienten Energetik zeigt auch der Nord-
pazifik, wie in der Abbildung 4.6 zu sehen ist.

Aufgrund der ozeanweiten transienten Aktivitdt im Nordatlantik und Nord-
pazifik werden als Indexregionen zur Berechnung der mittleren Energiedichten
[Erin) (3.19) und [E,] (3.20) die vollsténdigen Becken verwendet. Als siidliche
Grenze wird dabei 10°N benutzt.

In der Abbildung 4.7 sind die Zeitreihen der mittleren transienten kinetischen
Energiedichte im Nordatlantik fiir beide Experimente dargestellt. Zu sehen ist der
vollstdndige Integrationszeitraum mit Ausnahme des ersten Jahrhunderts. Die
entsprechenden Zeitreihen der mittleren transienten potentiellen Energiedichte
sind in der Abbildung 4.8 dargestellt. Zu erkennen ist wieder, daf§ das Energieni-
veau ohne mittlere Stromung (Experiment Nr.2) etwas hoher ist, als ohne Grund-
strom (Experiment Nr.1). Ein dquivalentes Verhalten zeigen auch die Zeitreihen
der Energiedichten im Nordpazifik, welche allerdings nicht abgebildet sind. Zur
niheren Analyse der Zeitreihen werden die dazugehorigen Spektren betrachtet.
Diese werden aus den 900-jdhrigen Zeitreihen berechnet, wobei die Daten in 10

38



Blocke von je 90 Jahren aufgeteilt werden. Fiir jeden dieser 10 Datensétze wird
ein Spektrum berechnet. Diese werden dann gemittelt. Mit diesem Vorgehen wird
die Varianz der Spektren verbessert. Die maximal auflosbare Periode ist somit 45
Jahre. In nahezu allen Spektren tritt ein Peak mit der Periode von genau 45 Jah-
ren auf, welcher bei lingeren Datenblocken verschwindet. Dementsprechend sei
erwahnt, dafl alle Strukturen der Spektren bei und oberhalb einer Periode von 45
Jahren zu ignorieren sind. Als Nullhypothese wird ein an die Daten angepasster
autoregressiver Prozef erster Ordnung (AR(1)-ProzeB) mit einem zugehorigen
Vertrauensniveau von 95% benutzt (von Storch und Zwiers, 1997; Schonwiese,
1985).

Um zu iiberpriifen, inwieweit die Zirkulation in dem verwendeten Modell qua-
sigeostrophisch balanciert ist, werden Kreuzspektren der kinetischen und poten-
tiellen Energiedichten betrachtet. Auch zu diesem Zweck werden die 900-jéhrigen
Zeitreihen verwendet, wobei die Daten wieder in 10 Blocke von je 90 Jahren auf-
geteilt werden. Als Beispiel dient nun das Experiment ohne mittleren Windschub
(Experiment Nr.2). In der Abbildung 4.9 ist das zugehorige Kreuzspektrum der
Energiedichten im Nordatlantik zu sehen. Die Kreuzspektren des Experimentes
mit einem Grundstrom, sind von dem hier gezeigten nicht zu unterscheiden. Zu
erkennen ist, dafl oberhalb einer Periode von ungefidhr 10 Monaten das Bewe-
gungsfeld sehr gut quasigeostrophisch balanciert ist. Die Phasenlage zwischen
transienter kinetischer und transienter potentieller Energie ist praktisch null. Die
Kohérenz liegt dabei deutlich iiber 99%. Erst unterhalb einer Periode von 10
Monaten beginnt die Phasenlage undeutlicher zu werden, was mit einem gleich-
zeitigen Absinken der Kohérenz verbunden ist.

Aus den im folgenden vorgestellten Spektren ist zu erkennen, dafl die mittlere
Stromung einen signifikanten Einflufl auf die ozeanische Varianz im interdekadi-
schen Periodenbereich haben kann. Im Nordatlantik wird die Varianz im Peri-
odenbereich von 10 bis 30 Jahren signifikant durch den Grundstrom angehoben.
Besonders tritt dabei der Bereich von 10 bis 16 Jahren hervor. Im Nordpazifik
ist ein vergleichbarer Effekt nicht zu beobachten.

Atlantik Die Varianzspektren der transienten kinetischen Energiedichte des
Nordatlantiks sind in der Abbildung 4.10 dargestellt. Zu erkennen ist, dafl die
kinetische Energiedichte in beiden Experimenten gut durch einen AR(1)-Prozefl
beschrieben wird: Die Varianz nimmt mit wachsender Periode zu, um dann gegen
ein weifles Rauschen zu konvergieren. Dieses Verhalten wird durch die Theorie
der stochastischen Klimamodellierung (Hasselmann, 1976) vorausgesagt. Ein Un-
terschied in den Spektren der durchgefithrten Experimente ist in dem Perioden-
bereich zwischen 10 und 30 Jahren erkennbar. Ohne Grundstrom (Experiment
Nr.2) ist ein auf dem 95%-Vertrauensniveau signifikanter Peak im Bereich von
14 Jahren zu erkennen, welcher allerdings relativ isoliert von den umgebenden
Perioden auftritt. Ist eine mittlere Stromung vorhanden, so kommt es in dem
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Periodenbereich von 10 bis 16 Jahren zu mehreren stark ausgeprégten spektra-
len Peaks, welche alle iiber dem Vertrauensniveau liegen. Der erste liegt im Be-
reich von 10 Jahren. Ohne Grundstrom (Experiment Nr.2) tritt diese Periode
nicht signifikant in Erscheinung. Die weiteren Peaks liegen im Bereich bis 16 Jah-
re und treten deutlich stiarker gegeniiber dem isolierten Peak des Experimentes
Nr.2 (ohne Grundstrom) hervor. Des weiteren erscheint in Experiment Nr.1 (mit
Grundstrom) eine Periode von ungeféhr 30 Jahren, welche ohne Grundstrom nicht
signifikant hervortritt. Es ist also ein deutlicher Effekt der mittleren Stréomung
im interdekadischen Periodenbereich auszumachen.

Da das Bewegungsfeld weitestgehend quasigeostrophisch balanciert ist, zeigen
die Spektren der transienten potentiellen Energiedichte ein nahezu dquivalentes
Verhalten. Die Spektren sind in der Abbildung 4.11 zu sehen. Allein die Periode
von 30 Jahren tritt in der potentiellen Energiedichte nicht in Erscheinung. Mehre-
re Berechnungen der Spektren der transienten kinetischen Energiedichte ergeben
aber, dafl dieser Peak stabil ist. Dieses Phianomen wird im folgenden nicht néher
behandelt.

Um die Aussagen der vorgestellten Spektren zu verdeutlichen, sind in den
Abbildungen 4.12 und 4.13 Ausschnitte der vollstindigen Zeitreihen zu sehen.
Ausgewihlt ist das zweite und dritte Jahrhundert der Integration. In Abbildung
4.12 sind die entsprechenden Zeitreihen der transienten kinetischen Energiedich-
te abgebildet. Der EinfluB} der mittleren Stromung ist in einem relativ dominan-
ten quasiperiodischen Charakter der kinetischen Energiedichte zu erkennen. In
dem Experiment ohne Grundstrom (Experiment Nr.2) ist dieses Verhalten et-
was schwicher ausgepriagt, wenngleich es aber dennoch vorhanden ist. Auch die
Zeitreihen der transienten potentiellen Energiedichte zeigen den Einflul der mitt-
leren Stromung auf das quasiperiodische Verhalten, wie in der Abbildung 4.13 zu
sehen ist.

Pazifik Die Varianzspektren der transienten kinetischen und potentiellen Ener-
giedichte im Nordpazifik sind in den Abbildungen 4.14 und 4.15 dargestellt. Auch
dort ist zu erkennen, dafl die kinetische und potentielle Energiedichte in beiden
Experimenten gut durch einen AR(1)-Prozefl beschrieben werden kann. Im inter-
dekadischen Periodenbereich ist allerdings kein signifikanter Unterschied zwischen
den durchgefiihrten Experimenten zu sehen.
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Abbildung 4.5: Mittlere transiente kinetische Energie in JJ/m?. Oben: Experiment
Nr.2 (ohne Grundstrom). Isolinienabstand ist 10 J/m?. Unten: Experiment Nr.1
(mit Grundstrom). Isolinienabstand ist 5 J/m?.
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Abbildung 4.6: Mittlere transiente kinetische Energie in .J/m?. Oben: Experiment
Nr.2 (ohne Grundstrom). Isolinienabstand ist 5 J/m?. Unten: Experiment Nr.1
(mit Grundstrom). Isolinienabstand ist 5 J/m?.
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Abbildung 4.7: Zeitreihen der mittleren transienten kinetischen Energiedichte im
Nordatlantik (10°N-70°N). Die Zeitreihen sind mit einem laufenden Mittel tiber
4 Jahre gefiltert. Oben: Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Unten: Experiment
Nr.1 (mit Grundstrom).
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Experiment Nr.2

Potentielle Energiedichte - Nordatlantik
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Abbildung 4.8: Zeitreihen der mittleren transienten potentiellen Energiedichte im
Nordatlantik (10°N-70°N). Die Zeitreihen sind mit einem laufenden Mittel tiber
4 Jahre gefiltert. Oben: Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Unten: Experiment
Nr.1 (mit Grundstrom).
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Abbildung 4.9: Kreuzspektrum der mittleren transienten kinetischen Energiedich-
te und der mittleren transienten potentiellen Energiedichte des Nordatlantiks;
Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Die Periode ist in Monaten dargestellt.
Die Varianz ist in (J?mo)/m?* dargestellt.
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Abbildung 4.10: Varianzspektren der Zeitreihen der mittleren transienten kineti-
schen Energiedichte im Nordatlantik (10°N-70°N). Die Varianz ist in (J?yr)/m?
dargestellt. Oben: Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Unten: Experiment Nr.1

(mit Grundstrom).
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Abbildung 4.11: Varianzspektren der Zeitreihen der mittleren transienten poten-
tiellen Energiedichte im Nordatlantik (10°N-70°N). Die Varianz ist in (J?yr)/m?*
dargestellt. Oben: Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Unten: Experiment Nr.1
(mit Grundstrom).
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Abbildung 4.12: Zeitreihen der mittleren transienten kinetischen Energiedichte im
Nordatlantik (10°N-70°N). Die Zeitreihen sind mit einem laufenden Mittel tiber
4 Jahre gefiltert. Oben: Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Unten: Experiment
Nr.1 (mit Grundstrom).
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Abbildung 4.13: Zeitreihen der mittleren transienten potentiellen Energiedichte
im Nordatlantik (10°N-70°N). Die Zeitreihen sind mit einem laufenden Mittel
tiber 4 Jahre gefiltert. Oben: Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Unten: Ex-
periment Nr.1 (mit Grundstrom).
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Abbildung 4.14: Varianzspektren der Zeitreihen der mittleren transienten kineti-
schen Energiedichte im Nordapazifik (10°N-65°N). Die Varianz ist in (J2yr)/m?
dargestellt. Oben: Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Unten: Experiment Nr.1

(mit Grundstrom).
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Abbildung 4.15: Varianzspektren der Zeitreihen der mittleren transienten poten-
tiellen Energiedichte im Nordpazifik (10°N-65°N). Die Varianz ist in (J2yr)/m?*
dargestellt. Oben: Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Unten: Experiment Nr.1
(mit Grundstrom).
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Zeitlich gemittelte Energiefliisse

Der néchste Schritt ist die Analyse der diagnostischen Gleichung fiir die zeitlich
gemittelte transiente kinetische Energie (3.14), um ein rdumliches Bild der be-
trachteten Energiefliisse zu erhalten. Der Mittelungszeitraum ist auch in diesem
Fall wieder 200 Jahre. Eine Verdnderung der Ergebnisse wurde durch ein langeres
Mittelungsintervall nicht beobachtet. An dieser Stelle sei erwahnt, daf sich die
numerische Auswertung der Gleichung (3.14) als nicht unproblematisch erwie-
sen hat. Die Energiefliisse addieren sich lokal in der numerischen Analyse nicht
vollstdndig zu null. Die Grofle des lokalen Residuums ist dabei bestenfalls eine
GroBenordnung kleiner als die der dominanten Umwandlungsterme. Erst durch
die Integration iiber ein Ozeanbecken verringert sich das Residuum der Gleichung
merklich. Die Ursache dieser Unzulénglichkeit liegt vermutlich in dem Fehler,
welcher durch die Diskretisierung der Bewegungsgleichungen und der Energie-
gleichung auftritt. Es wird aber angenommen, dafl die betrachteten Energiefliisse
dem qualitativen Charakter nach zu interpretieren sind. Insbesondere der rela-
tive Unterschied zwischen den beiden Experimenten wird als qualitativ richtig
betrachtet.

Im folgenden wird nur die Energiebilanz des Nordatlantiks vorgestellt, da alle
Aussagen aus diesem Bereich weitestgehend auf den Nordpazifik zu iibertragen
sind.

Atlantik In der Abbildung 4.16 sind die einzelnen Umwandlungsterme des Ex-
perimentes ohne Grundstrom (Experiment Nr.2) zu sehen. Deutlich zu erken-
nen ist, dal die Energiebilanzgleichung durch zwei Effekte beherrscht wird. Der
Eintrag transienter kinetischer Energie durch das stochastische Windfeld wird
hauptséchlich durch die Umwandlung in transiente potentielle Energie balanciert.
Diese Tatsache ist nicht weiter bemerkenswert, da in der quasigeostrophischen Ba-
lance das Verhéltnis von kinetischer zu potentieller Energie sehr viel kleiner als
eins ist. Eine Abschétzung ergibt (Pedlosky, 1987):

Ekin R2
—0(= ] «1
Epot <L2> <

R ist dabei der interne Rossby-Radius: R = @. L ist die Léngenskala der
Bewegung. Fiir groiskalige Phdnomene ist der Quotient sehr viel kleiner als eins.
Beziiglich der Grolenordnung des Rossby-Radius sei hier auf den Abschnitt iiber
die Wellendynamik hingewiesen. Wie nicht anders zu erwarten, spiegeln daher
der Windschub und das Adjustment die rdumliche Struktur des stochastischen
Windfeldes wider. Alle weiteren Terme spielen aufgrund ihrer Gréf8enordnung nur
eine untergeordnete Rolle. Sie sind um 3-4 Ordnungen kleiner als die dominanten
Terme. Aufgrund der vernachléssigbaren mittleren Stromung treten die advekti-
ven Effekte und die barotrope Umwandlung nicht in Erscheinung. Der Beitrag des
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horizontalen Austausches ist erwartungsgeméfl sehr klein. Auch der dissipative
Effekt der Grenzschichtreibung ist sehr schwach ausgeprégt.

In Anwesenheit einer mittleren Stromung (Experiment Nr.1) ergibt sich ein
differenzierteres Bild der Energiebilanz (Abbildung 4.17). Aufgrund der Abhén-
gigkeit vom Grundstrom bekommt die Grenzschichtreibung eine gréfiere Bedeu-
tung. Der Eintrag von transienter kinetischer Energie durch das stochastische
Windfeld wird nun ungefihr zu drei Vierteln durch das Adjustment und zu ei-
nem Viertel durch die Grenzschichtreibung balanciert. Der Energieeintrag durch
den Windschub ist dabei approximativ um den Faktor 1.5-2 grofler. Das ist ein
Hinweis auf ein verdndertes zeitliches Verhalten des transienten ozeanischen Be-
wegungsfeldes. Des weiteren hat die Bedeutung der advektiven Effekte und der
barotropen Umwandlung zugenommen. In diesen Termen sind nun deutlich réum-
liche Strukturen auszumachen. Auflerdem hat die GroéBenordnung dieser Terme
um den Faktor 100 zugenommen. Sie sind damit aber immer noch 1-2 Ordnungen
kleiner, als die schon diskutierten Terme, welche die Energiebilanz beherrschen.
Die Advektion von transienter kinetischer Energie ist deutlich negativ in Regi-
onen mit starker ostwarts gerichteter Strémung, speziell im westlichen Bereich der
Nordatlantikdrift. Nordostlich davon ist ein positiver Effekt der Energieadvektion
zu sehen. Die barotrope Umwandlung leistet im Zentrum des subpolaren Wirbels
einen positiven Beitrag zur Energiebilanz der transienten kinetischen Energie.
Diese Region ist durch starke Gradienten des mittleren Geschwindigkeitsfeldes
gekennzeichnet. Siidostlich davon ist ein etwas schwécher ausgepriagter Bereich
negativer Beitrdge zur Energiebilanz zu erkennen.
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Advektion Barotrope Umwandlung

Abbildung 4.16: Energiefluiterme der Gleichung fiir die zeitlich gemittelte tran-
siente kinetische Energie (3.14); Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Ener-
giefliisse sind in J/(kg s) dargestellt.
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Advektion Barotrope Umwandlung

Grenzschichtreibung Adjustment

Abbildung 4.17: Energieflufiterme der Gleichung fiir die zeitlich gemittelte transi-
ente kinetische Energie (3.14); Experiment Nr.1 (mit Grundstrom). Energiefliisse
sind in J/(kg s) dargestellt.
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Wellendynamik

Das linearisierte Reduced-Gravity-Modell ohne Grundstrom erlaubt das Auftre-
ten von unterschiedlichen Wellenarten. Ein wichtiges Unterscheidungsmerkmal
ist die Art der riicktreibenden Kraft, welche ein aus der Ruhelage entferntes
Fluidelement in die Ausgangslage zuriicktreibt. Dabei schiefit das Fluidelement
aufgrund seiner Tragheit im allgemeinen iiber die Ausgangslage hinaus, was die
Oszillation ermoglicht. Als riicktreibende Krifte sind in dem verwendeten Modell
die Schwerkraft, die Corioliskraft und der §-Effekt von Bedeutung. Als durch die
Corioliskraft modifizierte Schwerewellen treten unter anderen freie ebene Wel-
len mit der Dispersionsrelation w? = f? + C2k? auf, welche als Sverdrup-Wellen
bezeichnet werden. k ist dabei die Wellenzahl und Cy = /¢’Hy. Ein weiterer
wichtiger Vertreter in der Klasse der durch die Corioliskraft modifizierter Schwe-
rewellen ist die Kelvin-Welle. Sie tritt als Randwelle und als dquatoriale Welle
auf. Thre Phasengeschwindigkeit ist Cy = v/¢'Hy.

Bedingt durch meridionale Abhéngigkeit des Coriolisparameters f treten als
weitere Klasse die planetarischen Rossby-Wellen auf. Aus der quasigestrophischen
Approximation ergibt sich folgende Dispersionsrelation:

_ﬂk

R e — 4.1
“TRYR+R? (4.1)
Die ostwarts gerichtete Komponente der Gruppengeschwindigkeit ist dann:
ow k?— 12— R?
ngz—zﬁ(Q . _2)2 (4.2)
ok (k2 + 12+ R7?)

k ist dabei die zonale Wellenzahl, [ die meridionale Wellenzahl und R der interne
Rossby-Radius:
gHy @

f f

In mittleren Breiten ist R = O (10* m). Fiir Wellenléingen A grofer als O (10° m),
also grofiskalige Phanomene, wird die zonale Kompenente der Gruppengeschwin-
digkeit approximativ C,, = —3R?. Die zonale Phasengeschwindigkeit ist dann
ebenfalls C, = —BR?. Zonal wandernde Rossby-Wellen sind bei groBen Wel-
lenléingen also nicht dispersiv: Phasen- und Gruppengeschwindigkeit sind nach
Westen gerichtet und identisch. Nach Osten wandernde Wellengruppen haben im
Gegensatz dazu sehr viel kiirzere Wellenldngen und kleinere Gruppengeschwin-
digkeiten, als die nach Westen wandernden. Die Wellenléngen solcher Phdnomene
liegen in der Gréflenordnung A = O (10°m). Es wird deshalb angenommen, dafl
diese kurzen Wellen keinen nennenswerten Einflul auf die grofiskalige interdeka-
dische Variabilitdat im Ozean haben. Sie spielen allerdings bei der Formierung der
westlichen Randstrome eine wichtige Rolle.

R:

(4.3)
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Der Begriff der Rossby-Welle kann noch verallgemeinert werden. Bisher wur-
de angenommen, daf} sich der Coriolisparameter f meridional verdndert. Allge-
mein ist es nicht die meridionale Abhéngigkeit von f, welche eine Rossby-Welle
ermoglicht, sondern die horizontale Verdnderlichkeit der Grofe % Wellen, die
durch die rdaumliche Anderung der Schichtdicke H ermdoglicht werden, bezeich-
net man als topographische Rossby-Wellen. In dem Reduced-Gravity-Modell wird
die Schichtdicke stark durch den Einflufl der mittleren Stromung bestimmt. Im
Gegensatz zu einem barotropen Modell hat in dem Reduced-Gravity-Modell der
Grundstrom nicht nur eine hauptséchlich advektive Wirkung auf die Rossby-
Wellen. Die mittlere Strémung hat iiber die Grofe % auch einen starken Einflufl
auf die Vorticitybalance, welcher in dem barotropen Modell sehr viel schwicher
ist. Dieser EinfluBl eines Grundstromes héngt allerdings stark von der betrach-
teten Wellenldnge ab. Als Beispiel sei die Dispersionsrelation einer baroklinen
Rossby-Welle in einem zonalen Grundstrom der Geschwindigkeit U betrachtet,

wobei alle weiteren Bezeichnungen beibehalten werden:

KUK +1?) - f]
- KR4+ P+ R

(4.4)

Der Faktor [U(k* + [?) — (3] im Zdhler wird fiir Wellenlingen A > O (10°m)
und Geschwindigkeiten U = O(107' m/s) zu —f3. Fiir grofiskalige Rossby-Wellen
spielt der zonale Grundstrom demnach keine Rolle. Erst fiir Wellenldngen kleiner
als 1000 km macht sich der Effekt der Grundstromung bemerkbar.

Eine ausfiihrliche Behandlung der ozeanischen Wellendynamik geben LeBlond
und Mysak (1978) und Pedlosky (1987).

Den modifizierten Schwerewellen ist gemeinsam, dafi sie relativ zu den Rossby-
Wellen kleinere Zeitskalen haben. Sie haben im interdekadischen Periodenbe-
rich vermutlich keinen nennenswerten Einflufl auf die grofiskalige ozeanische Va-
riabilitdt. Es ist die Dynamik von Rossby-Wellen im Ozean, welche zu einem
groflen Teil das langperiodische Verhalten ozeanischer Zustandsgréfien und damit
auch die Variabilitdt der Atmosphére beeinflussen. Gerade grofiskalige barokline
Rossby-Wellen des Ozeans sind vermutlich eine wichtige Ursache von Klimava-
riabilitdten mit Zeitskalen von Jahren bis zu Jahrzehnten.

Aus den im folgenden vorgestellten Abbildungen ist zu erkennen, dafl das tran-
siente Verhalten der ozeanischen Zirkulation deutlich durch Rossby-Wellen cha-
rakterisiert werden kann. Hauptmerkmal sind dabei die nicht dispersiven Wellen,
welche durch grofie Wellenldngen gekennzeichnet sind. Der Einflu8 der mittleren
Stromung durch Vorticityadvektion und horizontale Variabilitdt der Schichtdicke
H ist dementsprechend gering.

Atlantik In der Abbildung 4.18 ist ein Hovmollerdiagramm der transienten
Schichtdickenanomalie A’ bei 50°N im Atlantik zu sehen. Dargestellt ist das zwei-
te Jahrhundert der Integration des Experimentes ohne Grundstrom (Experiment
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Nr.2). Der Ausschnitt entspricht der Verbindungslinie zwischen Neufundland und
den Britischen Inseln. Es sind deutlich nach Westen wandernde Wellen zu erken-
nen. Die Geschwindigkeit der Wellen im Modell entspricht nahezu der theore-
tisch vorhergesagten Geschwindigkeit nicht dispersiver barokliner Rossby-Wellen
gemiB C, = C,, = —3R?. Die Phasen- und Gruppengeschwindigkeit betréigt un-
gefihr 1.6 - 1072 m/s. Dementsprechend benétigt eine solche Welle approximativ
7 Jahre, um den Atlantik bei 50°N zu durchqueren. Ein Unterschied zwischen den
beiden Experimenten ist in den Hovmollerdiagrammen nur im westlichen Nord-
atlantik erkennbar. Im Bereich des Nordatlantikstromes ist ein Effekt der zonalen
Stromung in Experiment Nr.1 (mit Grundstrom) zu erkennen (Abbildung 4.19).
In der Zone zwischen 20°W und 50°W treten zeitweise stationédre Wellen auf, so
z.B. in den Jahren 110, 145 und 165. Auch kommt es vor, daf in diesem Bereich
einer relativ starken 6stlichen Stromung Rossby-Wellen nach Osten fortschreiten.
Das ist z.B. in den Jahren 151, 180 und 192 der Fall. Der Charaker eines durch
westwarts fortschreitende Wellen geprigten Ozeans bleibt aber erhalten.

Pazifik Ein Hovmollerdiagramm fiir den Pazifik in Experiment Nr.2 (ohne
Grundstrom) ist in der Abbildung 4.20 dargestellt, allerdings bei 45°N, was der
Verbindungslinie Nord-Japan und den nérdlichen USA entspricht. Auch dort ist
das zweite Jahrhundert der Integration zu sehen. Zu erkennen sind wieder nach
Westen wandernde Wellen. Die Geschwindigkeit der Wellen im Modell entspricht
auch dort gut der theoretisch vorhergesagten Geschwindigkeit der langen ba-
roklinen Rossby-Wellen. Bei 45°N ist die Phasen- und Gruppengeschwindigkeit
aufgrund des etwas stéirkeren [-Effektes geringfiigig grofler, ndmlich approxima-
tiv 2.2 - 1072 m/s. Die Zeit, welche eine solche Welle benétigt, um den Pazi-
fik bei 45°N zu durchqueren, betréigt also ungefihr 10 Jahre. Im Nordpazifik
ist kein grundsétzlicher Unterschied zwischen den beiden Experimenten in den
Hovmollerdiagrammen zu erkennen. Auf eine entsprechende Abbildung wird da-
her verzichtet.
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Abbildung 4.18: Hovmollerdiagram der transienten Schichtdickenanomalie h’ bei
50°N im Atlantik in m; Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Die Daten sind mit
einem laufenden Mittel iiber 4 Jahre gefiltert.
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Abbildung 4.19: Hovmollerdiagram der transienten Schichtdickenanomalie h’ bei
50°N im Atlantik in m; Experiment Nr.1 (mit Grundstrom). Die Daten sind mit
einem laufenden Mittel iiber 4 Jahre gefiltert.
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Abbildung 4.20: Hovmollerdiagram der transienten Schichtdickenanomalie h’ bei
45°N im Pazifik in m; Experiment Nr.2 (ohne Grundstrom). Die Daten sind mit
einem laufenden Mittel iiber 4 Jahre gefiltert.
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4.3 Interpretation

In dem vorigen Abschnitt {iber die Phdnomenologie der Ergebnisse ist gezeigt
worden, dafl auch ein einfach gehaltenes Modell der windgetriebenen Ozeanzirku-
lation ein relativ komplexes dynamisches Vehalten aufweist. Die Phénomenologie
zusammenfassend, 148t sich an dieser Stelle folgendes iiber die bisher durchgefiihr-
ten Experimente mit dem verwendeten Reduced-Gravity-Modell feststellen:

e Das Modell reproduziert in beiden Experimenten das in der Realitdt be-
obachte rote Spektrum ozeanischer Zustandsgrofien (Wunsch, 1992). Dieses
Verhalten wird auch durch die Theorie von Hasselmann (1976) vorausge-
sagt.

e Unabhéngig vom Grundstrom erscheint in den Spektren der mittleren Ener-
giedichte des Nordatlantiks immer ein Peak im Periodenbereich von 14 Jah-
ren. Ohne Grundstrom tritt dieser relativ schwach und isoliert von umlie-
genden Perioden auf. Mit Grundstrom kommt es im Periodenberich von
10-16 Jahren zu mehreren spektralen Peaks, welche deutlich iiber dem 95%-
Vertrauensniveau liegen. Der Grundstrom hebt die Varianz der mittleren
Energiedichte des Nordatlantiks in dem genannten Periodenbereich merk-
lich an. Im Nordpazifik ist ein vergleichbares Verhalten nicht zu beobachten.

e Die zeitlich gemittelte Energetik der transienten kinetischen Energie ist
abhéngig von der mittleren Stromung, wird durch diese aber nicht domi-
niert.

e Das transiente Verhalten des Nordatlantiks und des Nordpazifiks wird durch
die Dynamik von langen Rossby-Wellen beherrscht. Diese Wellen werden
nicht entscheidend durch den Grundstrom beeinflufit.

Es stellt sich nun die Frage nach der Ursache der signifikanten interdeka-
dischen Variabilitdt im Bereich von 10-16 Jahren in dem verwendeten Modell,
wobei damit der Effekt im Nordatlantik gemeint ist. Dabei muf}, wie die Experi-
mente gezeigt haben, unterschieden werden zwischen dem Einflu} des isolierten
stochastischen Windschubes (Experiment Nr.2) und dem Einflufl des mittleren
Windschubes (Experiment Nr.1). Zu diesem Zweck wird die zeitliche Entwicklung
einzelner Energiefluiterme in der Gleichung (3.13) untersucht, welche dquivalent
zu den transienten Energieinhalten (3.19) und (3.20) iiber das nordatlantische
Becken integriert werden. Dem zugrunde liegt die Uberlegung, daf die Variabi-
litdt der transienten Energieanteile mit den Energiefliissen korreliert sein muf.
Im einfachsten Fall ist es nur ein Term, welcher fiir die beobachtete Variabilitét
verantwortlich ist. Im Rahmen der vorliegenden Untersuchung wird nur diese
einfache Hypothese verfolgt. Die mogliche Kombination mehrerer Umwandlungs-
terme ist a priori nicht ausgeschlossen, wird aber an dieser Stelle nicht weiter
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verfolgt. Dabei stellt sich zuallererst die Frage, welche Terme allein vermutlich
nicht in der Lage sind, die beobachtete Variabilitdt zu verantworten. Dabei geht
noch keine Annahme oder Beobachtung iiber die Groflenordnung der Terme in
die Uberlegungen ein.

Im Beckenmittel iiber den subtropischen und subpolaren Wirbel des Nordat-
lantiks konnen die advektiven Terme keinen nennenswerten Beitrag leisten, da
in der quasigeostrophischen Approximation die Integrale dieser Terme in guter
Néhrung verschwinden. Dabei wird der Fluf§ {iber die Grenze des offenen Inte-
grationsgebietes (10°N) vernachléssigt. Die Grenzschichtreibung kann keine Rolle
spielen, da sie immer Energie aus dem System dissipiert und damit allein kein
oszillatorisches Verhalten auslosen kann. Von dem horizontalen Austausch wird
das gleiche angenommen, da dieser Term im zeitlichen Mittel negativ zur Ener-
giebilanz beitragt. Auch der ProzeB des Geostrophic-Adjustments kann keinen
Einflufl auf das transiente Verhalten des Systems haben, da die Dynamik in gu-
ter Ndahrung quasigeostrophisch ist. Von dem Energieeintrag durch den stochasti-
schen Windschub wird ebenfalls angenommen, dafl er vornehmlich ein positives
Vorzeichen hat. Auch diese Annahme stiitzt sich auf den zeitlich gemittelten Ein-
flufl des stochastischen Windschubes, welcher positiv zur Energiebilanz beitrégt.

Als mogliche Ausloser der beobachteten Variabilitdat bleiben nur zwei Effekte
iibrig, deren Vorzeichen in integrierter Form nicht a priori festzustellen ist: die
barotrope Umwandlung und der Reynolds-Term. Diese beiden Energieflufiterme
werden im weiteren ndher untersucht.

Zeitliche Entwicklung der Energiefliisse

Um einen moglichen Zusammenhang zwischen den transienten Energiedichten
und den Effekten der barotropen Umwandlung und des Reynolds-Termes zu un-
tersuchen, werden Kreuzspektren der entsprechenden Zeitreihen berechnet. Die
Zeitreihen werden dabei auf eine einheitliche Standardabweichung von 1 normiert,
da die GroBenordnungen der Terme sehr unterschiedlich sind. Ansonsten werden
die 900-jahrigen Zeitreihen wie schon erwiahnt behandelt: 10 Blocke zu jeweils 90
Jahren.

In den Abbildungen 4.21 und 4.22 sind die Kreuzspektren der transienten ki-
netischen Energiedichte und der barotropen Umwandlung beider Experimente zu
sehen. Man beachte, dafl die Periode in Monaten dargestellt ist. In dem Bereich
von 100-200 Monaten (ungefihr 8-17 Jahre) ist in keinem der Experimente eine
signifikante Kohérenz der transienten kinetischen Energiedichte mit der barotro-
pen Umwandlung zu erkennen. Damit kann dieser Umwandlungsterm als alleinige
Quelle der beobachteten Variabilitat weitestgehend ausgeschlossen werden.

Interessanter stellen sich nun die Kreuzspektren der transienten Energiedich-
ten und der entsprechenden Reynolds-Terme dar. In den Abbildungen 4.23 und
4.24 sind die Kreuzspektren der transienten potentiellen Energiedichte und des
Reynolds-Termes beider Experimente zu sehen. Die Periode ist wieder in Monaten
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dargestellt. Auffallend ist nun der Effekt der mittleren Strémung, also der Unter-
schied zwischen den beiden durchgefiithrten Experimenten. In dem Experiment
ohne Grundstrom (Experiment Nr.2) ist im Bereich von 8-17 Jahren keine signi-
fikante Kohérenz zwischen den Zeitreihen zu erkennen. Eine mittlere Stromung
hebt die Kohérenz der potentiellen Energie und des Reynolds-Termes in dem
Periodenbereich von 8-17 Jahren auf ein signifikantes Niveau an. Besonders die
Periode von ungefahr 14 Jahren ist dabei interessant. In diesem Bereich zeigt sich,
daBl der Energieinhalt und der Umwandlungsterm eine Phasenlage von approxi-
mativ —90° haben. Das bedeutet, dafl der Reynolds-Term dem Energieinhalt
immer um 90° voraus ist. Ein identisches Verhalten zeigt die Periode von un-
gefdhr 7 Jahren. Der Reynolds-Term ist also mit einer grolen Wahrscheinlichkeit
in der Lage, das Anwachsen der Varianz in Abhéangigkeit vom Grundstrom zu
verantworten. Um dieses Verhalten nidher zu beleuchten, wird im folgenden eine
Hypothese vorgestellt, welche die in diesem Modell beobachtete Variabilitéit zu
erkléren versucht.
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PLOT NO. 1

Experiment Nr.2
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Abbildung 4.21: Kreuzspektrum der mittleren transienten Energiedichte und der
mittleren barotropen Umwandlung des Nordatlantiks; Experiment Nr.2 (kein
Grundstrom). Die Periode ist in Monaten dargestellt. Beide Zeitreihen sind auf
eine Standardabweichung von 1 normiert.
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PLOT NO. 1

Experiment Nr.1
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Abbildung 4.22: Kreuzspektrum der mittleren transienten Energiedichte und
der mittleren barotropen Umwandlung des Nordatlantiks; Experiment Nr.1 (mit
Grundstrom). Die Periode ist in Monaten dargestellt. Beide Zeitreihen sind auf
eine Standardabweichung von 1 normiert.
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PLOT NO. 1

Experiment Nr.2
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Abbildung 4.23: Kreuzspektrum der mittleren potentiellen Energiedichte und
des mittleren Reynolds-Termes im Nordatlantik; Experiment Nr.2 (kein Grund-
strom). Die Periode ist in Monaten dargestellt. Beide Zeitreihen sind auf eine
Standardabweichung von 1 normiert.
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Abbildung 4.24: Kreuzspektrum der mittleren potentiellen Energiedichte und des
mittleren Reynolds-Termes im Nordatlantik; Experiment Nr.2 (mit Grundstrom).
Die Periode ist in Monaten dargestellt. Beide Zeitreihen sind auf eine Standard-

abweichung von 1 normiert.
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Mechanismus der beobachteten Variabilitit

Am Anfang dieses Abschnittes sei erwithnt, daB die folgenden Uberlegungen kei-
neswegs ausreichen, um eine experimentell und theoretische abgesicherte Theorie
zu formulieren. Vielmehr handelt es sich um hypothetische Uberlegungen, fiir
die einige in dem Modell beobachteten Phinomene einen Hinweis darstellen. Um
die Hypothese zu einer Theorie zu verfestigen, sind noch weitere experimentelle
Bestéatigungen notwendig, welche in dieser Arbeit nicht geliefert werden kénnen.
Die folgende Hypothese soll vielmehr einen Anlaf§ geben, weitere Experimente
durchzufiihren, welche die ozeanische interdekadische Variabilitdt in Abhéngig-
keit vom atmosphérischen Antrieb ndher untersuchen.

Ausgangspunkt ist, daf§ der signifikante Anteil der beobachteten Varianz im
Nordatlantik in den Periodenbereich fallt, welcher ungefahr der doppelten Zeit
entspricht, welche eine lange Rossby-Welle benétigt, um den Nordatlantik zu
durchqueren. Es liegt daher nahe, die Variabilitdt in einen Zusammenhang mit
der Dynamik langer Rossby-Wellenzu setzen.

Die Hypothese lautet nun, dafl lange Rossby-Wellen in eine rdumliche Reso-
nanz mit dem Reynolds-Impulsflufl treten. Die Amplitude der Welle wird dabei
immer in einer speziellen rdumlichen Phasenlage verstéirkt oder abgeschwicht.
Der Reynolds-Impulsflul wird dabei zum einen durch die rdumliche Struktur des
stochastischen Windschubes beeinflufit, zum anderen durch den mittleren Wind-
schub, also den Grundstrom. Der EinfluB des stochastischen Windschubes auf
den Reynolds-Impulsflufl ist sofort erkennbar, da der Windschubterm als domi-
nanter Antrieb des transienten Bewegungsfeldes dient, und damit die Gradien-
ten der mittleren Geschwindigkeitskorrelationen mitbestimmt. Der Beitrag der
mittleren Stromung zu den Gradienten der mittleren Geschwindigkeitskorrelatio-
nen geschieht auf zweierlei Weise. Zum einen iiber die Grenzschichtreibung, wie
schon in einem vorigen Abschnitt erldutert. Zum anderen hdngen die Gradienten
der mittleren Geschwindigkeitskorrelationen von der Dynamik des vollsténdigen
mittleren Bewegungsfeldes ab, wie aus den Gleichungen der mittleren Geschwin-
digkeiten (3.8) und (3.9) zu erkennen ist: Die Reynolds-Impulsfliisse sind direkt
mit dem mittleren Bewegungsfeld verkniipft. Durch die Inhomogenitéit des sto-
chastischen Antriebes sind die rdumlichen Ableitungen der mittleren Geschwin-
digkeitskorrelationen ungleich null. Sie tragen damit zu Energiebilanz der tran-
sienten kinetischen Energie bei. Dieser Effekt ist unabhéngig vom Grundstrom
in beiden Experimenten vorhanden und wird als der dominante angenommen.
Durch den EinfluB des Grundstromes kann die rdumliche Struktur der mittleren
Geschwindigkeitskorrelationen verdndert werden, was sich in dem entsprechenden
Energiefluterm widerspiegelt. Am stéarksten wird nun die Welle verstéirkt oder
abgeschwicht, welche nahezu die Struktur des antreibenden Windfeldes hat. Das
entspricht einer zonalen Wellenléinge von der doppelten zonalen Ausdehnung des
Nordatlantiks im Bereich des subpolaren Wirbels (50°N), da das Windfeld die
Skala dieses Wirbels hat. Unter der Annahme eines kontinuierlich nach Westen
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wandernden Feldes solcher Rossby-Wellen tritt eine identische rdumliche Pha-
senlage nach der doppelten Durchquerungszeit auf. Durch diese Hypothese kann
man demnach die in beiden Experimenten beobachtete Periode von ungefihr
14 Jahren erkldren. Der Effekt des Grundstromes ist allein der, daff durch diesen
vermutlich die Gradienten der mittleren Geschwindigkeitskorrelationen veréndert
werden, was zu einer verstirkten Resonanz mit der Rossby-Welle fiihrt. Kleinska-
lige Rossby-Wellen werden lokal durch den Reynolds-Impulsflufl auch beeinfluft.
Im Beckenmittel summieren sich diese Effekte aber zu null, so dafl nur Wellen
mit Beckenskala im rdumlichen Mittel einen Beitrag zur transienten Energetik
liefern.

Um diese Uberlegungen zu verifizieren, werden die transienten Schichtdicken-
anomalien des Experimentes mit Grundstrom (Experiment Nr.1) ndher betrach-
tet. In der Abbildung 4.25 sind die transienten Schichtdickenanomalien einiger
Phasen mit hoher Energie dargestellt. Die ausgewéhlten Jahre sind in der Abbil-
dung 4.8 eindeutig als Phasen hoher Energie zu identifizieren. Zu erkennen ist, dafl
die Hochenergiephasen durch relativ grofiskalige Felder mit ausgepriagten Ampli-
tuden charakterisiert werden konnen. Zum Vergleich sind in der Abbildung 4.26
die entsprechenden Phasen niedriger Energie zu sehen. Dort sind die Amplituden
deutlich kleiner und die rdumlichen Strukturen kleinskaliger. In den Hochenergie-
phasen fallt mit einer Ausnahme auf, daf§ stidostlich von der Stidspitze Gronlands
immer eine mehr oder weniger raumlich ausgedehnte positive Anomalie auftritt.
Die Ausnahme ist die Anomalie des Jahres 200, in welchem die erwédhnte Struktur
nicht zu erkennen ist. Besonders auffallend sind die Jahre 185 und 216, welche
am deutlichsten eine Wellenléinge von der doppelten zonalen Beckenausdehnung
im Bereich des subpolaren Wirbels haben.

Zur weiteren experimentellen Analyse der Hypothese von der rdumlichen Re-
sonanz langer Rossby-Wellen mit dem Reynolds-Impulsflu wird ein zusétzli-
ches Experiment durchgefiihrt. Dieses wird im folgenden als Experiment Nr.3
bezeichnet. Der Reynolds-Term stellt, wie schon erldutert, den Effekt des zeit-
lich gemittelten Impulsflusses dar, welcher durch die rdumliche Inhomogenitét
des transienten Bewegungsfeldes induziert wird. Fehlt diese Inhomogenitét, so
verschwinden die Reynolds-Impulsfliisse, und die resonante Wechselwirkung mit
der Rossby-Welle kann nicht auftreten. In dem zusétzlichen Experiment wird die
rdumliche Inhomogenitdt des transienten Bewegungsfeldes dadurch vermieden,

da3 der Ozean nur durch ein rdumlich homogenes stochastisches Windfeld an-
getrieben wird. In der Nomenklatur der Gleichungen (2.34), (2.35) und (2.36)

bedeutet dies, dal der mittlere Anteil des Windschubes 7y gleich null gesetzt
wird und der stochastische Anteil 7], nur durch das weile Rauschen 7(t) para-
metrisiert ist. Die Varianz des weilen Rauschens ist dabei so gew#hlt, dal auch
in niedrigen Breiten eine Variabilitdt dquivalent den mittleren und hohen Brei-
ten vorhanden ist. Die Variabilitdt der dquatorialen und subtropischen Regionen
wird damit unrealistisch {iberbewertet. In solch einer experimentellen Anord-

nung verschwindet die rdumliche Inhomogenitédt des transienten Bewegungsfel-
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Abbildung 4.25: Transiente Schichtdickenanomalie A’ in m; Experiment Nr.1 (mit
Grundstrom). Dargestellt sind einige Hochenergiephasen des zweiten und dritten
Jahrhunderts. Die Daten sind mit einem laufenden Mittel {iber 4 Jahre gefiltert.
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Abbildung 4.26: Transiente Schichtdickenanomalie A’ in m; Experiment Nr.1 (mit
Grundstrom). Dargestellt sind einige Niedrigenergiephasen des zweiten und drit-
ten Jahrhunderts. Die Daten sind mit einem laufenden Mittel iiber 4 Jahre gefil-
tert.

72



Experiment Nr.3
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Abbildung 4.27: Varianzspektrum der Zeitreihe der mittleren transienten kine-
tischen Energiedichte im Nordatlantik (10°N-70°N); Experiment Nr.3 (rdumlich
homogenes weifles Rauschen). Die Varianz ist in (J?yr)/m? dargestellt.

des. Geméf3 des vorgeschlagenen Mechanismus diirfte eine signifikant angehobene
Varianz des Energieinhaltes im Nordatlantik, im Periodenbereich von ungefahr 14
Jahren, nicht mehr auftreten. Vielmehr miifite das Spektrum einen nahezu roten
Charakter ohne signifikante Peaks im interessierenden Periodenbereich aufweisen
(Hasselmann, 1976).

Das Varianzspektrum der transienten kinetischen Energiedichte im Nordat-
lantik des soeben erlduterten Experimentes Nr.3, ist in der Abbildung 4.27 zu
sehen. Wie theoretisch begriindet, zeigt das Spektrum keine signifikanten Peaks
im Bereich von approximativ 14 Jahren. Das ist ein weiterer Hinweis darauf, dafl
die vorgestellte Hypothese der resonanten Wechselwirkung zwischen einer langen
Rossby-Welle und der Reynolds-Impulsfliisse einen Beitrag zur interdekadischen
Variabilitat liefern kann.

Des weiteren 148t sich durch die vorgeschlagene Hypothese erklaren, warum im
Nordpazifik kein zum Nordatlantik vergleichbarer Effekt zu beobachten ist. Der
vorgestellte Resonanzeffekt setzt die gleiche rdumliche Struktur der Reynolds-
Impulsfliisse und der Rossby-Welle voraus. Im Nordatlantik ist dies genau der
Fall, da das Windfeld und das Becken vergleichbare Strukturen haben: Das mitt-
lere und das stochastische Windfeld haben beide Beckenskala. Durch diese Stru-
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kur wird gerade die zur Resonanz erforderliche Rossby-Welle mit einer zona-
len Wellenldnge von etwa der doppelten Beckenbreite bevorzugt angeregt. Im
Nordpazifik ist das mittlere und stochastische Windfeld dagegen eher raumlich
zweigeteilt: Ein Maximum befindet sich im Westen des Beckens, das andere im
Osten. Diese Anordnung verhindert die bevorzugte Anregung von Rossby-Wellen
mit der entsprechenden Wellenldnge. Im Nordpazifik ist daher im Rahmen des
vorgeschlagenen Mechanismus eine Resonanz nicht zu erwarten.

74



Kapitel 5
Diskussion und Ausblick

In der vorliegenden Arbeit wird ein vereinfachtes Ozeanmodell verwendet, um die
Variabilitat der windgetriebenen nordatlantischen und nordpazifischen Zirkulati-
on zu untersuchen. Im Vordergrund steht dabei der interdekadische Periodenbe-
reich. Der Ozean wird durch ein windgetriebenes Reduced-Gravity-Modell appro-
ximiert. Der atmosphérische Antrieb ist so gewéhlt, dafl zum einen der mittlere
Windschub modelliert wird. Dieser treibt die grofiskaligen ozeanischen Wirbel an.
Um der atmosphérischen Variabilitit Rechnung zu tragen, findet zum anderen
auch ein stochastischer Anteil am Windfeld Verwendung.

Es werden drei Experimente durchgefiihrt, um den Einflu des Windschubes
auf die ozeanische Variabilitdt zu untersuchen. Experiment Nr.1 verwendet neben
dem mittleren Windfeld einen rdumlich inhomogenen stochastischen Windschub.
Der stochastische Anteil des Windschubes ist dabei so gewihlt, daf die raumliche
Struktur der atmosphérischen Variabilitdt parametrisiert wird. Experiment Nr.1
ist damit der Realitdt am néchsten. Experiment Nr.2 benutzt nur das raumlich
inhomogene stochastische Windfeld. Durch einen Vergleich dieser beiden Experi-
mente 148t sich der Einflufl der mittleren Strémung analysieren. Experiment Nr.3
verwendet als Antrieb ein rdumlich homogenes weiles Rauschen, vernachlissigt
also die hauptséichlich meridionale Abhéngigkeit der atmosphérischen Variabi-
litdt. Dieses Experiment dient dazu, die Rolle des inhomogenen stochastischen
Antriebes zu verdeutlichen.

Es werden vornehmlich die Zeitreihen der Beckenintegrale transienter Energie-
inhalte analysiert und mit den integrierten Umwandlungstermen der Gleichung
fiir die transiente kinetische Energie verglichen. Des weiteren wird die Wellen-
dynamik des Modelles ndher betrachtet. Die Analyse der zeitliche gemittelten
Gleichung der transienten kinetischen Energie wird durchgefiihrt, erweist sich
aber als nicht sehr niitzlich.

Die Phanomenologie der Experimente 1a8t sich folgendermaflen zusammen-
fassen:

e Das Modell reproduziert in allen Experimenten das in der Realitét beobach-
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tete rote Spektrum ozeanischer Zustandsgrofien.

e Das transiente Verhalten des Nordatlantiks und des Nordpazifiks wird durch
die Dynamik langer Rossby-Wellen beherrscht.

e Die Inhomogenitét des stochastischen Windschubes bewirkt im nordatlan-
tischen Beckenmittel eine signifikante Anhebung der Varianz der Energiein-
halte im Periodenbereich von etwa 14 Jahren. Ein zusétzlicher Grundstrom
verstiarkt die signifikante Anhebung der Varianz deutlich im Periodenbe-
reich von 10-16 Jahren. Im Nordpazifik ist ein derartiger Effekt nicht zu
beobachten.

e Die Durchquerungszeit einer langen Rossby-Welle betrégt im Nordatlantik
bei 50°N ungefdhr 7 Jahre. Das ist in etwa die Hélfte der beobachteten
signifikanten Periode im Nordatlantik.

Um dieses Verhalten zu erkldren, wird ein Mechanismus vorgestellt, welcher
die in dem Modell beobachtete nordatlantische Variabilitit erzeugen kann. Der
Mechanismus geht davon aus, dafl Rossby-Wellen mit Beckenskala in eine rdumli-
che Resonanz mit dem Reynolds-Impulsfluf treten. Dieser Impulsflufl wird dabei
zum einen durch die rdumliche Struktur des stochastischen Windschubes, zum
anderen durch die mittlere Stromung beeinflufit. Der Effekt des rdumlich inho-
mogenen stochastischen Windschubes wird dabei als der vorherrschende ange-
nommen. Dadurch 148t sich einerseits die in den Experimenten Nr.1 und Nr.2
beobachtete Periode von etwa 14 Jahren erkldren, andererseits das Ausbleiben
einer solchen Periode in Experiment Nr.3. Der Effekt des Grundstromes ist al-
lein der, dafl durch diesen vermutlich die Gradienten der mittleren Geschwindig-
keitskorrelationen verédndert werden, was zu einer verstirkten Resonanz mit der
Rossby-Welle fithrt. Die Periode wird durch die doppelte Durchquerungszeit einer
Rossby-Welle im Nordatlantik bestimmt.

Instabilitdten scheinen in dem verwendeten Modell keine entscheidende Rol-
le zu spielen. Das ist insofern interessant, da in einigen vergleichbar einfachen
Modellen eine intern angeregte Variabilitdt beobachtet wird, wie in der Einlei-
tung erlautert. In diesem Zusammenhang seien noch einmal die Arbeiten von
Jiang et al. (1995) und McCalpin und Haidvogel (1996) erwéhnt, welche auch ein
Reduced-Gravity-Modell verwenden. Zur Erinnerung sei gesagt, dafl diese Auto-
ren ein hochauflosendes Ozeanmodell angetrieben durch ein stationéres Windfeld
verwenden. Dort kommt es aufgrund intern angeregter Instabilititen zu einem
periodischen Verhalten der Stromung. Das ein derartiger Effekt in dieser Ar-
beit nicht beobachtet werden kann, hat vermutlich zwei Griinde. Erstens hat das
in dieser Arbeit verwendete Modell eine sehr grobe Auflosung, was mit relativ
kleinen Reynolds-Zahlen verbunden ist. Nichtlineare Effekte werden dadurch un-
terdriickt. Der zweite Grund ist die Verwendung des stochastischen Windschubes.
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Die dadurch ausgeloste Variabilitdt ist so ausgeprigt, dal eventuell vorhandene
nichtlineare Instabilitdten nicht erkannt und analysiert werden kénnen.

In Bezug auf den vorgeschlagenen Mechanismus darf nicht unerwéhnt blei-
ben, dafl die experimentellen Befunde noch nicht ausreichen, um eine abgesi-
cherte Theorie zu formulieren. Aber auch unter Beachtung dieser Einschréankung
erscheint der physikalische Hintergrund des vorgestellten Mechanismus plausibel,
so daB er in Hinblick auf die interdekadische Variabilitdt diskutiert werden kann.

Diskussionwiirdig ist die Tatsache, dal der vorgeschlagene Mechanismus ein
rein ozeanischer ist, sofern man von dem rdumlich inhomogenen stochastischen
Windschub absieht. Die Rossby-Wellen sind die eigentliche Ursache der Varia-
bilitdt. Im Zusammenhang mit der interdekadischen Variabilitit in gekoppelten
Modellen ist dieser Punkt besonders bemerkenswert. Auch die Theorie zur extern
angeregten Variabilitdt in dem aktiv gekoppelten System Ozean-Atmosphére im
Nordatlantik und Nordpazifik geht davon aus, dafi die Periode der Oszillation
durch die Dynamik langer Rossby-Wellen bestimmt wird. In der Einleitung wur-
den einige Arbeiten vorgestellt, welche diese Theorie nidher beschreiben (Latif
und Barnett (1994, 1996), Grotzner et al. (1996), Miinnich et al. (1997)). Der
Mechanismus sei an dieser Stelle noch einmal kurz rekapituliert: Eine positive
SST-Anomalie im Nordatlantik (-pazifik) schwécht den meridionalen Tempera-
turgradienten in der Atmosphére ab. Damit wird auch die Rotation des Wind-
schubes iiber dem entsprechenden Becken abgeschwéicht. Die SST-Anomalie wird
nun durch verminderten Wérmeverlust und verminderten Sverdrup-Transport
siidwérts verstirkt. Die negative Riickkopplung erfolgt iiber den subtropischen
Wirbel, welcher iiber den westlichen Randstrom weniger Warme nordwérts trans-
portiert. Entscheidend ist bei diesem Riickkopplungsmechanismus die Rossby-
Welle, welche durch das verédnderte atmosphérische Windfeld ausgelost wird. Die-
se Welle mufl das Ozeanbecken von Osten nach Westen durchqueren, damit der
Randstrom auf das verdnderte Windfeld reagieren kann. Es ergeben sich durch
diesen Kopplungsmechanismus deshalb Perioden, welche der doppelten Durch-
querungszeit einer langen baroklinen Rossby-Welle in dem betrachteten Becken
entsprechen.

Besonders bemerkenswert ist, dafl sich der Kopplungs- und Resonanzmecha-
nismus sehr dhnlich sind. In beiden Mechanismen wird die Periode durch die
Dynamik langer barokliner Rossby-Wellen bestimmt. Durch den Kopplungsme-
chanismus wird die Rossby-Welle mit der entsprechenden zonalen Wellenzahl
durch die Ozean-Atmosphére-Wechselwirkung ausgelost. Die Kopplung erzeugt
genau die zur Periode gehtrende Wellenlédnge, ndmlich die der doppelten zonalen
Beckenausdehnung. Durch den Resonanzmechanismus wird die Rossby-Welle mit
der entsprechenden Wellenlénge nicht erzeugt, aber aus dem Wellenfeld besonders
hervorgehoben. Das stochastische Windschubfeld dient dabei als Wellengenera-
tor, welcher ein breites Spektrum an Rossby-Wellen erzeugt.

Ein qualitativ dhnlicher Resonanzmechanismus fiir die thermohaline Zirkula-
tion in einem vereinfachten Modell wird von Saravanan und McWilliams (1997)
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vorgeschlagen. Dort werden die Warme- und Frischwasserfliisse, welche die ther-
mohaline Zirkulation antreiben, zum Teil stochastisch behandelt. Dieser stocha-
stische Anteil ist raumlich inhomogen. Vorhandene ozeanische Moden der thermo-
halinen Zirkulation, welche sich durch spezielle Muster der Oberflachenanomalien
von Temperatur und Salzgehalt auszeichnen, treten in eine rdumliche Resonanz
mit den Oberfldchenfliissen. Dadurch werden die vorhandenen ozeanischen Mo-
den verstérkt. Saravanan und McWilliams (1997) mutmafen, daf§ der Effekt der
rdumlichen Resonanz einen bedeutenden Einflufl auf die interdekadische Variabi-
litdt der thermohalinen Zirkulation haben kann.

Es 148t sich also feststellen, dal vorhandene ozeanische Moden (windgetrie-
ben und thermohalin) durch eine rdumliche Resonanz mit dem atmosphérischen
Antrieb verstirkt werden konnen. Es ist daher sinnvoll, diesen Mechanismus in
unterschiedlich komplexen Modellen in Zukunft weiter zu untersuchen.

Einen abschliefenden Diskussionspunkt bildet die Fragestellung, inwieweit ein
vereinfachtes Ozeanmodell in der Lage ist, mit der Realitit vergleichbare Ergeb-
nisse zu produzieren. Dieses Problem 148t sich verallgemeinern, da die Frage-
stellung auf jede Form der vereinfachten Klimamodellierung zutrifft. Um diesen
Punkt zu diskutieren, muf§ einem bewufit sein, dal man die Klimamodellierung
in zwei unterschiedliche Konzepte unterteilen kann, welche allerdings flieend in-
einander iibergehen. Ein Konzept sieht vor, komplexe Modelle zu verwenden,
welche das Verhalten des Klimasystems moglichst realistisch wiedergeben sollen.
Die Ergebnisse solch komplexer Modelle sind aber oft schwer zu interpretieren, da
eine Vielzahl von physikalischen Mechanismen miteinander wechselwirken. Ein-
zelne Mechanismen sind in komplexen Modellen daher schwer zu studieren. Das
andere Konzept benutzt vereinfachte Modelle, um damit spezielle physikalische
Prinzipien zu untersuchen. Solche Modelle sind nicht dazu geeignet, die Realitét
moglichst genau wiederzugeben. Sie sind aber niitzlich, um grundlegende Mecha-
nismen des Klimas zu untersuchen.

An diesem Punkt mufl betont werden, dafl die Variabilitdt des Klimasystems
weitestgehend noch nicht verstanden ist. Es ist daher angebracht, neben der Ver-
wendung von realitdtsnahen Modellen, auch in Zukunft vereinfachte Modelle zu
benutzen, um die Physik des Klimasystems besser zu verstehen. Erst das Zu-
sammenspiel von unterschiedlichen Modellierungskonzepten erméglicht es, Fort-
schritte im Versténdnis der Klimavariabilitdt zu erzielen
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